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INTRODUCTION 
 
Les marges passives sont des structures lithosphériques intra-plaques, assurant la 
transition entre une croûte continentale non amincie et une croûte océanique. Ces marges se 
forment à la suite de l’étirement et de l’amincissement d’une lithosphère continentale soumise 
à des contraintes extensives au cours du rifting. Elles naissent de la rupture de la lithosphère 
continentale qui marque la fin du rifting et le début de l’expansion océanique. Du fait de leur 
position en bordure des continents, les marges passives sont 1°) soumises à des flux 
sédimentaires externes au système, produits par l’érosion de reliefs continentaux en amont de 
la marge, et 2°) elles sont affectées par une déformation complexe et de faible intensité qui 
intègre la déformation produite par les processus intrinsèques au système (ex : isostasie 
flexurale, subsidence thermique, processus de surface) mais aussi les déformations intra-
plaques (ex : topographie dynamique produite par un point chaud), et enfin les déformations 
en limite de plaque (ex : flambage lithosphérique produit par l’action conjuguée de la 
compression exercée au niveau des zones de convergence et du ridge-push exercé au niveau 
des dorsales océaniques). Les bassins sédimentaires des marges passives en domaine marin et 
les données de dénudation en domaine continental enregistrent donc, de manière 
indépendante, des processus locaux (ex : isostasie flexurale, rééquilibrage thermique, 
processus de surface), régionaux (ex : zone de subduction, collision, point chaud, climat) ou 
globaux (ex : climat, eustatisme) (voir Figure 1). Seulement les enregistrements de ces 
processus par le bassin sédimentaire et par la dénudation se font de manière cumulée. Pour 
accéder à l’enregistrement des processus régionaux ou globaux, il est donc d’abord nécessaire 
de connaître 1°) les conséquences des différents processus intrinsèques aux marges passives 
sur l’évolution post-rift des mouvements verticaux (surrection et subsidence) le long des 
marges et 2°) l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin 
sédimentaire le long des marges passives. 
 
Figure 1 : enregistrements en domaine continental et en domaine marin. 
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Différentes études publiées se sont intéressées à la distinction et à la compréhension 
des différents processus affectant les marges passives au cours de leur histoire. En effet, 
McKenzie (1978) s’est intéressé à l’importance du processus de subsidence thermique dans 
les mouvements verticaux affectant la croûte continentale amincie des marges passives au 
cours du post-rift. D’autres travaux ont étudié le rôle de l’isostasie flexurale (ex : Braun et 
Beaumont, 1989; van der Beek et al., 1994; Weissel et Karner, 1989) et de son couplage avec 
les processus de surface (ex : Gilchrist et Summerfield, 1990; van Balen et al., 1995) pour 
comprendre la formation des épaulements de rift et leur évolution post-rift. L’isostasie 
flexurale a également été prise en compte pour comprendre l’effet de la charge sédimentaire 
sur la déformation affectant les bassins sédimentaires des marges passives au cours du post-
rift (ex : Watts, 1989; Watts et al., 1982).  
Concernant l’étude de l’enregistrement des mouvements verticaux affectant les marges 
passives, par la dénudation et par les bassins sédimentaires des marges passives, les 
précédents travaux se sont principalement intéressés : 
• à l’enregistrement stratigraphique de processus locaux affectant les marges 
passives : l’enregistrement stratigraphique de la réponse flexurale de la lithosphère 
sous l’effet de la charge sédimentaire (Watts et al 1982, 1989, 2001), ou encore 
l’enregistrement stratigraphique de la réponse flexurale à l’érosion de la rupture de 
pente du prisme sédimentaire (McGinnis et al., 1993), ou enfin l’enregistrement 
stratigraphique de l’érosion de l’épaulement de rift et le rebond flexural associé 
(van Balen et al., 1995) ; 
• à la quantité totale de dénudation produite par le couplage entre les processus de 
surface et l’isostasie flexurale (van Balen et al., 1995; van der Beek et al., 1995). 
Jusqu’à présent, les études publiées sur le comportement et l’enregistrement post-rift 
des marges passives ont donc été principalement réalisées soit en domaine continental, soit en 
domaine marin. Elles ont été essentiellement effectuées à partir de modélisations numériques 
en 2D et n’ont pris en compte que les effets de certains processus considérés le plus souvent 
séparément (isostasie flexurale, processus thermiques, couplage processus de surface-isostasie 
flexurale). Bien que les marges passives soient des structures tridimensionnelles, nos 
connaissances sur les mouvements de surrection et de subsidence affectant une marge passive 
au cours de son histoire et sur l’enregistrement de ces mouvements verticaux par le bassin 
sédimentaire et par la dénudation continentale des marges passives sont donc basées 
essentiellement sur des études 2D et ces connaissances sont segmentées entre le milieu 
continental d’une part et le milieu marin d’autre part. Rares sont les études qui intègrent le 
système depuis le domaine non aminci jusqu’au domaine aminci.  
Pour approfondir nos connaissances sur, d’une part, les conséquences des processus 
affectant les marges passives sur les mouvements verticaux post-rift le long des marges, et 
d’autre part, sur l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation continentale 
et par le bassin sédimentaire des marges passives, nous avons réalisé une nouvelle étude sur 
les marges passives. L’originalité de celle-ci est d’avoir observé, quantifié et analysé, grâce 
aux simulations numériques 3D produites par le code numérique Flex3D développé par Jean 
Braun : 
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• les effets combinés des processus thermiques, de l’isostasie flexurale, et des 
processus de surface sur l’évolution post-rift des mouvements de surrection et de 
subsidence affectant les marges passives depuis le domaine non aminci jusqu’au 
domaine aminci ;  
• l’enregistrement de ces mouvements verticaux grâce à différentes données : 
évolution et distribution spatiale du flux terrigène, évolution spatiale et temporelle 
des vitesses de dénudation et de sédimentation le long des marges passives, 
quantité totale de roches dénudées le long des marges passives, géométrie et 
architecture stratigraphique du prisme sédimentaire des marges passives. 
La démarche de notre étude a été, tout d’abord, de réaliser une synthèse 
bibliographique sur 1°) les différents processus qui affectent les marges passives et sur leurs 
effets qualitatifs et quantitatifs sur la déformation (géométrie crustale, vitesses de surrection et 
de subsidence au cours du post-rift) le long des marges passives, et 2°) sur l’enregistrement 
par la dénudation continentale (vitesses de dénudation, quantité totale de dénudation), et par 
le bassin sédimentaire (évolution temporelle du flux sédimentaire, vitesses de sédimentation, 
enregistrement stratigraphique) de la déformation produite par ces différents processus 
affectant les marges passives. Puis, nous avons quantifié la géométrie crustale de marges 
passives actuelles. Ce travail permet, d’une part, de calibrer la distribution spatiale des 
épaisseurs crustales nécessaires au code numérique Flex3D, et d’autre part, de confronter la 
géométrie crustale calculée par Flex3D à partir du couplage entre les processus thermiques, 
l’isostasie flexurale, et les processus de surface, à la géométrie crustale de marges passives 
actuelles. Pour quantifier la géométrie crustale de marges passives actuelles, nous avons 
utilisé des coupes géophysiques publiées, des grilles numériques sur la topographie mondiale 
ou sur la distribution spatiale des isopaques sédimentaires. Ensuite, pour calibrer les autres 
paramètres de Flex3D, nous avons utilisé les résultats de travaux publiés (épaisseur 
lithosphérique, profondeur de fibre, épaisseur élastique), nous avons réalisé des calibrations 
en utilisant des données géologiques publiées (coefficients de diffusion en milieu continental 
et en milieu marin), et nous avons enfin utilisé des valeurs communément admises 
(température à la base de la lithosphère, densités du manteau, de la croûte continentale, et des 
sédiments).  
Une fois les paramètres de Flex3D calibrés, nous avons réalisé, à partir de simulations 
cylindriques, une première étude paramétrique afin : 1°) d’observer, quantifier et analyser les 
conséquences des processus locaux sur les mouvements verticaux post-rift le long des marges 
passives, 2°) étudier les conséquences d’une modification de certains paramètres internes et 
externes de Flex3D (distribution des épaisseurs crustales le long de la zone amincie, 
profondeur de fibre, épaisseur lithosphérique, coefficients de diffusion en domaine continental 
et en domaine marin, densités du manteau et de la croûte continentale) sur les mouvements 
verticaux post-rift le long des marges passives, et 3°) étudier l’enregistrement des 
mouvements verticaux post-rift par la dénudation et par le bassin sédimentaire le long des 
marges passives. Cette première étude paramétrique nous a également permis de hiérarchiser 
les principaux contrôles exercés par les paramètres internes et externes étudiés sur le 
comportement et l’enregistrement post-rift des marges passives.  
Nous avons ensuite réalisé une seconde étude paramétrique afin d’observer, quantifier 
et analyser, cette fois-ci, les conséquences des processus locaux sur les mouvements verticaux 
post-rift 3D affectant des géométries crustales 3D de marges passives (= marges 
transformantes) et sur l’enregistrement post-rift 3D de ces mouvements verticaux par la 
dénudation et par le bassin sédimentaire. Cette seconde étude paramétrique nous a permis 
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d’évaluer l’importance de la déformation 3D d’une marge passive par rapport à celle observée 
sur les simulations cylindriques au cours de la première étude paramétrique. Enfin, nous 
avons confronté et discuté les différents résultats obtenus au cours de nos deux études 
paramétriques avec notre synthèse sur les géométries crustales de marges passives actuelles, 
avec les données obtenues dans de précédents travaux publiés sur les marges passives 
(données collectées sur les systèmes naturels ou calculées à partir de modélisations 
numériques), et avec des études que nous avons réalisées sur certaines marges passives 
actuelles (marge passive nord-namibienne et marge transformante de Côte d’Ivoire). 
Ce mémoire est divisé en dix Chapitres. Nous présentons dans le premier chapitre, 
notre synthèse bibliographique sur les différents processus affectant les marges passives au 
cours de leur histoire, sur les conséquences de ces processus sur la déformation affectant les 
marges passives et sur l’enregistrement de la déformation par la dénudation continentale et 
par le bassin sédimentaire. Le second chapitre présente notre modèle de distribution des 
épaisseurs crustales et des ordres de grandeur sur la variabilité des géométries lithosphériques 
des marges passives. Les Chapitres 3 et 4 décrivent respectivement le modèle numérique 
Flex3D, et la calibration des coefficients de diffusion en domaine continental et en domaine 
marin à partir des systèmes naturels. Les Chapitres 5, 6 et 7, présentent, quant à eux, les 
résultats de la première étude paramétrique. En effet, le Chapitre 5 présente une simulation 
numérique construite à partir du modèle de distribution des épaisseurs crustales décrit dans le 
Chapitre 2 et des paramètres de référence calibrés dans les Chapitres 3 et 4. Les différents 
résultats de cette simulation serviront de référence dans les deux études paramétriques. Les 
Chapitres 6 et 7 décrivent les différents résultats paramétriques obtenus en faisant varier soit 
les coefficients de diffusion (Chapitre 6), soit les propriétés lithosphériques (les densités 
mantéliques et crustales, l’épaisseur lithosphérique, la distribution des épaisseurs crustales le 
long de la zone amincie, la profondeur de fibre, Chapitre 7). Les principaux résultats des 
Chapitres 5, 6 et 7 sont synthétisés et discutés dans le Chapitre 8. Quant au Chapitre 9, il 
décrit les résultats de la seconde étude paramétrique sur les effets d’une géométrie crustale 3D 
sur le comportement et l’enregistrement post-rift d’une marge passive. Après une discussion 
et une conclusion générales du travail de thèse, le mémoire se clôt sur un 10ème et dernier 
chapitre de valorisation et de vulgarisation de la thèse. Ce travail a été réalisé dans le cadre de 
la formation « Un nouveau chapitre de thèse », organisée par l’Association Bernard Grégory.  
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CHAPITRE 1.   – Évolution post-rift d’une 
marge passive. 
L’objectif de la thèse étant, d’une part, d’étudier les effets des processus locaux 
(processus thermiques, isostasie flexurale et processus de surface) sur l’évolution post-rift des 
mouvements verticaux le long des marges passives, et d’autre part, de comprendre 
l’enregistrement de ces mouvements verticaux post-rift par la dénudation continentale et par 
le bassin sédimentaire des marges passives, nous avons donc tout d’abord réalisé une étude 
bibliographique dont l’objectif est de synthétiser les études publiées : 
• sur les différents processus affectant les marges passives au cours de leur histoire, 
• sur la détermination et la quantification des mouvements verticaux produits 
respectivement par ces processus, 
• sur l’enregistrement de ces processus par la dénudation continentale et par le 
bassin sédimentaire. 
Cette synthèse bibliographique doit permettre de déterminer les degrés d’importance 
des processus sur la déformation des marges passives. Ce travail de synthèse doit également 
nous permettre de déterminer les pistes de recherche à développer pour approfondir nos 
connaissances sur les mouvements verticaux post-rift produits par les processus intrinsèques 
au système marge passive (isostasie flexurale, processus thermiques, processus de surface) et 
sur l’enregistrement post-rift de ces mouvements verticaux par la dénudation continentale et 
par le bassin sédimentaire. 
Nous avons décrit, dans un premier temps et dans un ordre de complexité croissante, 
les modèles conceptuels qui ont été proposés afin d’expliquer et quantifier les déformations 
produites par les différents processus intervenant dans l’histoire des marges passives. Si nous 
nous intéressons au cours de ce mémoire essentiellement à l’évolution post-rift des marges 
passives, nous ne pouvons pas étudier le comportement et l’enregistrement post-rift des 
marges passives sans prendre en compte la déformation affectant les marges au cours du 
rifting (ex : étirement, amincissement, isostasie régionale). C’est pourquoi nous présentons 
d’abord, dans ce chapitre, les modèles conceptuels proposés pour expliquer la déformation 
affectant les marges passives au cours du syn-rift (voir partie 1.1). Le premier modèle 
conceptuel décrit est le modèle d’amincissement uniforme de McKenzie (1978) et ses 
conséquences post-rift comme la subsidence thermique. Les modèles conceptuels que nous 
présentons ensuite ont été décrits en perspective de ce premier modèle conceptuel. Ces 
modèles ont démontré qu’une marge passive n‘est pas uniquement affectée par des processus 
syn-rift (étirement, amincissement, déchirure continentale), mais elle est également soumise, 
au cours du post-rift, à un processus de flexuration (voir partie 1.2), à des processus de 
surface (voir partie 1.3) et à différents processus externes au système marge (voir partie 1.4). 
Ensuite, dans un second temps, nous présentons les résultats de notre synthèse 
bibliographique sur l’enregistrement, par la dénudation continentale et par le bassin 
sédimentaire, des mouvements verticaux affectant les marges passives au cours de leur 
histoire. En effet, après une présentation des résultats publiés sur la dénudation continentale 
des marges passives (voir partie 1.5), nous présentons différents modèles conceptuels 
proposés dans la bibliographie sur l’enregistrement, par le bassin sédimentaire, des 
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mouvements verticaux affectant les marges passives (voir partie 1.6). Ces modèles sont 
également décrits suivant un ordre de complexité croissante. En effet, est présenté dans un 
premier temps, l’enregistrement de la subsidence thermique (voir sous-partie 1.6.1), dans un 
second temps, l’enregistrement du couplage entre l’érosion et l’isostasie flexurale (voir sous-
partie 1.6.2), puis l’enregistrement de la charge sédimentaire (voir sous-partie 1.6.3) et enfin 
l’enregistrement de l’eustatisme (voir sous-partie 1.6.4). L’enregistrement du bassin 
sédimentaire étant complexe, cette dernière partie se clôt sur les études publiées sur les 
variations temporelles de la vitesse de sédimentation et du flux sédimentaire enregistrées dans 
les bassins sédimentaires de marges passives actuelles (voir sous-partie 1.6.5).  
1.1. ÉTIREMENT LITHOSPHERIQUE ET EVOLUTION 
THERMIQUE 
Comprendre l’évolution post-rift d’une marge nécessite de comprendre les processus 
intervenant au cours de son histoire. En effet, les marges sont des structures lithosphériques 
amincies qui naissent de la divergence entre deux plaques tectoniques (Figure 1).  
 
 
 
 
 
Figure 2 : initiation et évolution du 
rifting : le rôle de la convection 
mantélique. 
La première figure, tout en haut, correspond à 
l’état de la lithosphère continentale avant le 
rifting. La seconde figure, au milieu, 
correspond au rifting, localisé au niveau de la 
discontinuité lithosphérique. La troisième 
figure, en bas, correspond à l’expansion 
océanique consécutive au rifting. Les 
différentes flèches décrivent la direction et le 
sens des contraintes, les mouvements 
mantéliques et les déplacements affectant la 
lithosphère continentale au cours des étapes 
du rifting et de l’expansion océanique. (figure 
d’après Ziegler et Cloetingh, 2004) 
 
Cette divergence se fait en deux étapes : le rifting puis l’expansion océanique. Le 
rifting est caractérisé par des systèmes complexes de grabens produits par des contraintes 
extensives. Au cours du temps, l’activité du rifting augmente au niveau de la future zone de 
rupture continentale. L’amincissement et l’étirement de la lithosphère continentale au cours 
du rifting entraînent une fusion partielle du manteau lithosphérique et de l’asthénosphère, par 
décompression adiabatique. Les produits de fusion remontent vers la surface au niveau de la 
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région où la lithosphère est étirée. Les marges naissent à la fin du rifting, lorsque 
l’amincissement aboutit à la formation de la première croûte océanique. Cette étape, appelée 
« breakup », marque le début de la deuxième étape, l’expansion océanique. Cette étape se 
caractérise par une transgression marine, l’accrétion continue de croûte océanique au niveau 
de la dorsale du rift et enfin, un éloignement et une subsidence des marges passives de part et 
d’autre de la dorsale. 
Les processus d’étirement, d’amincissement et de rupture, lors du rifting, déterminent, 
en grande partie, la distribution de l’épaisseur crustale le long des marges passives et donc 
exercent un contrôle sur l’évolution post-rift de ces structures. 
Nous présentons dans cette première partie trois principaux modèles conceptuels 
d’étirement lithosphérique. Le premier modèle présenté est l’étirement par cisaillement pur 
proposé par McKenzie (1978). Les propriétés rhéologiques variant avec la pression et la 
température, Royden et Keen (1980) proposent un modèle conceptuel où l’étirement varie 
avec la profondeur. Enfin, selon Lister et al. (1986a), l’asymétrie de marges naturelles 
conjuguées peut être expliquée par Wernicke (1984) et son modèle conceptuel d’étirement par 
cisaillement simple. Pour chacun de ces modèles, nous décrivons, dans un premier temps, la 
géométrie de la lithosphère étirée et les hypothèses prises en compte. Nous décrivons ensuite 
les conséquences de cette géométrie sur les mouvements verticaux le long du rift, en simple 
isostasie locale puis en tenant compte des processus thermiques. Enfin, nous décrivons les 
conséquences de ces styles de rift sur l’évolution post-rift des marges. 
1.1.1. ÉTIREMENT DE LA LITHOSPHERE PAR CISAILLEMENT 
PUR 
Le modèle conceptuel le plus connu sur l’évolution des zones de rift et des marges 
passives est le modèle de McKenzie (1978). Il propose un processus d’étirement 
lithosphérique simple et décrit les implications de la géométrie de la lithosphère ainsi étirée 
sur son évolution thermique au cours du rifting et pendant le post-rift. 
Nous décrivons, dans un premier temps, ce processus d’amincissement lithosphérique, 
puis, dans un second temps, ses conséquences sur l’évolution thermique de la lithosphère 
étirée. 
1.1.1.1. PROCESSUS D’ETIREMENT DE LA LITHOSPHERE 
Le modèle d’étirement de McKenzie (1978) est représenté sur la Figure 3. La 
géométrie initiale de la lithosphère est caractérisée par une épaisseur et une largeur de 
dimension « L ». À la fin du rifting, la lithosphère de largeur initiale « L » est étirée de 
manière instantanée par un cisaillement pur. Le modèle suppose une conservation de la masse 
au cours de l’étirement. Cet étirement est fonction d’un facteur β correspondant au rapport de 
l’épaisseur lithosphérique initiale sur l’épaisseur lithosphérique finale (voir Figure 3). En 
condition d’équilibre isostatique et pour des valeurs moyennes de 35 à 45 km d’épaisseur de 
la croûte continentale initiale, le résultat net de l’amincissement lithosphérique est une 
subsidence initiale de la surface au niveau du domaine crustal aminci et une remontée de 
l’asthénosphère chaude sous-jacente par compensation isostatique (McKenzie, 1978). 
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Figure 3 : Évolution syn-rift et post-rift de la géométrie de la lithosphère étirée par 
cisaillement pur et conséquences sur son état thermique. 
(figure modifiée d’après McKenzie, 1978) 
À noter que ce modèle d’étirement d’une lithosphère continentale en état d’isostasie 
locale ne prédit pas de mouvement vertical de la surface en dehors de la zone amincie. De ce 
fait, les marges passives conjuguées résultantes de ce rift seront donc marquées, d’une part, 
par une absence d’épaulement de rift et d’autre part, par une géométrie de croûte amincie 
similaire. 
1.1.1.2.CONSEQUENCES THERMIQUES 
Selon le modèle de McKenzie (1978), à l’état initial, le gradient géothermique est 
considéré comme constant (voir Figure 3) et ne prend pas en compte la radioactivité des 
roches continentales. La température à la base de la lithosphère initiale est supposée fixe. 
À la fin du rifting, la remontée progressive de l’asthénosphère produite par 
l’amincissement mécanique de la lithosphère crée une augmentation du gradient 
géothermique dans la lithosphère (voir Figure 3). Au cours du post-rift, le rééquilibrage 
conductif le long des marges passives produit un refroidissement progressif de 
l’asthénosphère (voir Figure 3). Ce refroidissement augmente, au cours du temps, la densité 
des roches et modifie donc l’équilibre isostatique du domaine aminci. Ce dernier se 
rééquilibre par une subsidence au cours du temps qui est fonction de la quantité d’étirement 
(β) (McKenzie, 1978 ; voir Figure 4). L’évolution temporelle de cette subsidence thermique 
suit une courbe exponentielle (voir Figure 4). En effet, la subsidence est caractérisée par un 
approfondissement rapide du socle de la zone amincie sur les 50-60 premiers millions 
d’années puis un approfondissement de plus en plus lent au cours du temps. Cette subsidence 
thermique est amplifiée par la charge du bassin sédimentaire des marges passives (McKenzie, 
1978). Ce rééquilibrage conductif de la lithosphère continentale étirée tend vers un état 
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conductif semblable à celui que la lithosphère connaissait avant le rifting (McKenzie, 1978 ; 
voir Figure 3). En revanche, l’épaisseur crustale garde son état acquis à la fin du rifting (voir 
Figure 3).  
 
Figure 4 : courbes asymptotiques de la subsidence thermique. 
(figure modifiée d’après d’Einsele, 1992) 
Si : subsidence initiale ; St : subsidence thermique ; β  : quantité d’étirement lithosphérique. Voir texte 
pour plus de détails. 
1.1.1.3.CONDUCTION THERMIQUE LATERALE POST-RIFT 
En étudiant les conséquences thermiques d’un amincissement par cisaillement pur 
d’une lithosphère soumise au rifting, McKenzie (1978) a démontré le rôle majeur du 
rééquilibrage conductif dans la subsidence post-rift du domaine aminci des marges passives. 
Leroy et al. (2008) ont approfondi l’étude de McKenzie (1978) en s’intéressant plus 
précisément aux conséquences de ce rééquilibrage conductif des isothermes sur la 
déformation le long des marges passives au cours du post-rift. Pour cela, ils ont utilisé des 
simulations numériques en 2D. 
L’amincissement thermique produit au cours du rifting génère un gradient de 
température entre le domaine aminci chaud et le domaine non aminci froid. Ce gradient 
produit un transport latéral de chaleur par conduction, du domaine aminci vers le domaine 
non aminci (Cochran, 1983). Les conséquences thermiques horizontales post-rift d’un 
amincissement lithosphérique seraient donc un réchauffement de la transition croûte amincie - 
croûte non amincie sur les 80 premiers millions d’années (Leroy et al., 2008, Figure 5). Ces 
conséquences thermiques ont des répercussions sur l’équilibre isostatique local. En effet, un 
réchauffement de la transition croûte continentale amincie - croûte continentale non amincie 
diminue localement la densité de la croûte continentale réchauffée, produisant ainsi sa 
surrection. Celle-ci est cependant faible : 100 m pour les marges non volcaniques et 250 m 
pour les marges volcaniques (Leroy et al., 2008), et représente 10 à 25% de la surrection 
observée selon Leroy et al. (2008).  
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Figure 5 : Conséquences de la conduction thermique post-rift sur les mouvements 
verticaux des marges passives. 
(figure d’après Leroy et al., 2008. Pour plus de détails, lire le texte) 
1.1.2. UN ETIREMENT VARIANT AVEC LA PROFONDEUR 
McKenzie (1978) propose un modèle d’étirement par cisaillement pur lors du 
processus de rifting d’une lithosphère continentale. Or les propriétés rhéologiques varient 
avec la pression et la température. La lithosphère peut donc se déformer de manière 
hétérogène sous l’effet des contraintes (Royden et Keen, 1980).  
Royden et Keen (1980) proposent l’idée d’un étirement lithosphérique caractérisé par 
un étirement du manteau lithosphérique sur une distance supérieure à la distance le long de 
laquelle s’étire la croûte continentale (voir Figure 6). 
Ce style de rift présente quatre secteurs distincts : un domaine non aminci à chaque 
extrémité du rift (1), un domaine lithosphérique aminci au cœur du rift (4) et deux domaines 
de transition. Le premier domaine de transition (2) est caractérisé par une croûte non amincie 
et un amincissement du manteau lithosphérique tandis que le deuxième domaine de transition 
(3) est caractérisé par un amincissement conjoint de la croûte et du manteau lithosphérique.  
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Figure 6 : modèle d’étirement variant avec la profondeur 
Les chiffres encerclés correspondent à une segmentation du rift en différents domaines. Pour plus de 
détails, lire le texte. (figure modifiée d’après Ziegler et Cloetingh, 2004) 
En isostasie locale, tout comme le modèle de McKenzie (1978), le secteur (1) est à 
l’équilibre tandis que les secteurs (2), (3) et (4) présentent un déficit de masse lié à 
l’amincissement de la partie mantélique de la lithosphère. Le centre du rift (4) est soumis à 
une subsidence identique à celle du modèle de McKenzie (1978). 
Cette géométrie d’étirement a des conséquences thermiques particulières. En effet, un 
étirement plus important du manteau par rapport à celui de la croûte implique, sous les 
bordures du rift (3), mais également sur une partie de la croûte continentale non amincie (2), 
un géotherme plus élevé que celui du modèle d’étirement uniforme de McKenzie (1978). Ce 
géotherme élevé, en diminuant les densités des roches, contribue à la surrection de ces deux 
domaines. 
Royden et Keen (1980) ont analysé en détail les mouvements verticaux produits par la 
différence de quantité d’étirement entre le manteau (β) et la croûte continentale (δ) au niveau 
des bordures du rift (3) (Figure 7). La Figure 7 montre que si l’étirement du manteau est 
nettement plus important que celui de la croûte, les bordures du rift sont affectées par une 
surrection (Royden et Keen, 1980). Dans le cas contraire, ces bordures subsident (Royden et 
Keen, 1980).  
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Figure 7 : conséquence d’une variation du δ  et du β  sur les mouvements verticaux des 
bordures du rift. 
(figure d’après Royden et Keen, 1980) 
δ  : quantité d’étirement de la croûte continentale ; β  : quantité d’étirement du manteau 
Enfin, si les conséquences thermiques post-rift de ce modèle d’amincissement ne sont 
pas explicitées par les auteurs, les marges passives issues de ce style de rift doivent être 
cependant affectées, au cours du post-rift, par une subsidence thermique semblable à celle du 
modèle d’amincissement de McKenzie (1978) (voir sous-partie 1.1.1.2). Cette subsidence est 
localisée au niveau de la remontée du manteau asthénosphérique, c’est-à-dire au niveau des 
domaines (2), (3) et (4). Ces marges doivent être également affectées par une conduction 
thermique latérale (voir sous-partie 1.1.1.3) qui devrait générer une faible surrection à la 
transition entre le secteur (1) et le (2). 
1.1.3. UN ETIREMENT PAR CISAILLEMENT SIMPLE 
Les modèles conceptuels d’étirement proposés par McKenzie (1978) et Royden et 
Keen (1980) produisent des géométries de marges passives conjuguées similaires. Or les 
marges passives conjuguées présentent souvent des géométries du domaine aminci très 
différentes (De Voogd et Keen, 1987; Lister et al., 1986a, b). Ces différences de géométrie 
amincie entre marges conjuguées peuvent être expliquées par le modèle d’étirement 
lithosphérique par cisaillement simple proposé par Wernicke (1984) (Lister et al., 1986a, b, 
voir Figure 8). Dans ce troisième modèle, l’étirement et l’amincissement de la lithosphère au 
cours du rifting sont accommodés par une faille d’échelle lithosphérique (voir Figure 8) 
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Figure 8 : modèle d’amincissement par cisaillement simple.  
(figure d’après Wernicke, 1984) 
βc : facteur d’amincissement crustal ; βml : facteur d’amincissement mantélique. Les 5 secteurs, de A a E, 
ont été déterminés à partir du rapport entre βc et βml. 
Contrairement au modèle d’amincissement par cisaillement pur de McKenzie (1978), 
l’accommodation de l’extension par une faille lithosphérique engendre une remontée 
asymétrique de l’asthénosphère (Wernicke, 1984). La géométrie particulière obtenue a été 
divisée par Wernicke (1984) en 5 secteurs distincts en fonction du rapport entre le facteur 
d’amincissement crustal (δ ou βc) et le facteur d’amincissement mantélique (β ou βml) 
(Figure 8). Les domaines A et E présentent un δ et un β identiques, le domaine B est 
caractérisé par  δ supérieur au β, tandis que le domaine C présente un β supérieur ou inférieur 
au δ (Wernicke, 1984). Enfin, le β est supérieur au δ dans le quatrième domaine (D) 
(Wernicke, 1984). 
En condition d’isostasie locale, les conséquences de ce style d’extension sur la 
déformation lithosphérique syn-rift sont variables le long du rift : 
• A et E : ces secteurs sont à l’équilibre. 
• B : ce second secteur est défini par un manteau non aminci et une 
croûte continentale amincie (Wernicke, 1984). Il est donc affecté par un 
léger déficit de masse qui est compensé par une faible remontée de 
l’asthénosphère. Le remplacement de la croûte continentale par du 
manteau asthénosphérique plus dense génère une subsidence de ce 
secteur (Figure 8). 
• C : ce troisième domaine présente une croûte continentale et un 
manteau tous deux amincis. Le comportement isostatique de ce secteur 
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est donc semblable aux secteurs (2) et (3) du modèle conceptuel de 
McKenzie (1978) (voir sous-partie 1.1.1), c’est-à-dire que 
l’amincissement de la lithosphère génère un déficit de masse compensé 
par la remontée du manteau asthénosphérique. Tout comme le secteur 
B, en isostasie locale, les conséquences de cet amincissement sont une 
subsidence du secteur C. 
• D : ce quatrième secteur est le contraire du secteur B, c’est-à-dire qu’il 
est défini par un manteau aminci et une croûte continentale non 
amincie. L’amincissement du manteau lithosphérique étant 
isostatiquement compensé par la remontée du manteau 
asthénosphérique de densité comparable, ce secteur est donc proche de 
l’équilibre isostatique local. 
Les processus thermiques modifient cependant ces différents comportements le long 
du rift. En effet, la remontée progressive du manteau asthénosphérique très chaud depuis le 
secteur A jusqu’au secteur D diminue la densité des roches. Les conséquences le long du rift 
sont une réduction de la subsidence du secteur B et une surrection du secteur D et par 
conséquent une inversion des mouvements verticaux sur le secteur intermédiaire C (Figure 8). 
À cela s’ajoutent les effets de la conduction thermique latérale qui génère une surrection au 
niveau de la transition entre le secteur A et le secteur B (Wernicke, 1984, voir Figure 8). 
Les conséquences thermiques de ce modèle d’étirement sont une subsidence thermique 
post-rift de type McKenzie (1978) (voir sous-partie 1.1.1.2) affectant les domaines où 
l’asthénosphère est remontée suite à l’étirement et l’amincissement accommodés, tous deux, 
par la faille lithosphérique (secteurs B, C et D). En effet, le refroidissement du système au 
cours du temps génère un rééquilibrage conductif des isothermes au niveau des secteurs B, C 
et D, créant ainsi leur subsidence. Enfin, au cours du post-rift, le système devrait également 
être affecté par la conduction thermique latérale (voir sous-partie 1.1.1.3) au niveau des 
transitions entre le secteur A et B ainsi qu’entre le secteur D et E.  
1.1.4. CONCLUSION 
Ces trois principaux modèles conceptuels démontrent que l’évolution post-rift d’une 
marge est contrainte par les processus d’étirement et d’amincissement. Ces processus 
lithosphériques ont des conséquences, tout d’abord, sur la déformation du rift et donc sur la 
marge en formation puisqu’ils génèrent une subsidence au cœur du rift (McKenzie, 1978; 
Royden et Keen, 1980; Wernicke, 1984). Ces processus influencent également l’histoire post-
rift d’une marge en contrôlant la géométrie de sa zone amincie (longueur, distribution de 
l’épaisseur crustale). En effet, l’équilibre isostatique dépend en partie de la géométrie crustale 
du système. Or, les modèles de McKenzie (1978) et de Royden et Keen (1980) prédisent des 
marges conjuguées de géométrie identique tandis que le modèle d’étirement lithosphérique 
par cisaillement pur de Wernicke (1984) prédit des marges dissymétriques.  
Les processus d’étirement et d’amincissement ont également des conséquences 
importantes sur les processus thermiques. En effet, le rééquilibrage conductif des isothermes 
le long des marges passives produit un refroidissement de l’asthénosphère et une subsidence 
thermique post-rift du domaine aminci sus-jacent par rééquilibrage isostatique (McKenzie, 
1978). Cette conduction thermique depuis le domaine aminci vers le domaine non aminci 
génère une faible surrection des bordures du rift (Wernicke, 1984) et des épaulements de 
marges (100 à 250 m, Leroy et al., 2008). Enfin, le différentiel entre l’étirement crustal (δ) et 
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l’étirement mantélique (β) exerce un contrôle sur le géotherme et sur les mouvements 
verticaux affectant les bordures du rift (Royden et Keen, 1980). 
1.2. LA FLEXURATION D’UNE LITHOSPHERE 
AMINCIE 
Les modèles conceptuels présentés dans la partie précédente ne tiennent compte que 
de la déformation engendrée par l’isostasie locale (isostasie Airy). Or, les lithosphères 
amincies sont également affectées par une isostasie régionale de type flexural. Les deux 
premières sous-parties décrivent respectivement les deux principaux paramètres utilisés dans 
les modélisations numériques de précédents travaux publiés sur la déformation flexurale 
d’une lithosphère amincie : la profondeur de fibre (voir sous-partie 1.2.1) et l’épaisseur 
élastique de la lithosphère (voir sous-partie 1.2.2). Pour chacun de ces deux paramètres, nous 
expliquons, dans un premier temps, les modèles conceptuels associés à ces paramètres. Puis, 
les études sur la déformation flexurale des marges passives s’étant essentiellement intéressées 
à la formation des épaulements de rift, nous présentons l’importance du contrôle qu’exercent 
ces paramètres sur les épaulements de rift et nous présentons les conséquences d’une 
modification de ces paramètres sur la surrection de ces épaulements. Enfin, dans une dernière 
sous-partie, nous discutons des relations entre la profondeur de fibre, l’épaisseur élastique et 
la rhéologie de la lithosphère continentale. 
1.2.1. LA PROFONDEUR DE FIBRE 
Si les modèles conceptuels précédents démontrent l’importance de la distribution 
latérale de l’amincissement sur la déformation du rift et l’évolution post-rift des marges 
passives (voir partie 1.1), ces modèles ne prennent en compte que les effets de l’isostasie 
locale. 
Les conséquences de l’isostasie régionale sur la déformation d’une lithosphère au 
cours du rifting ont été étudiées par Braun et Beaumont (1989) et par Weissel et Karner 
(1989). En effet, Braun et Beaumont (1989) se sont intéressés à la compétition entre deux 
processus : (1) les contraintes extensives horizontales, exercées sur les différentes couches de 
la lithosphère amincie, qui limitent les déplacements verticaux des niveaux les plus résistants 
et (2) les forces de flottaison (principe de la poussée d’Archimède) qui tentent de parvenir à 
un équilibre isostatique local. Afin de comprendre et approximer l’importance relative de ces 
deux processus en compétition, Braun et Beaumont (1989) ont proposé un modèle conceptuel 
qui considère, dans un premier temps, l’extension lithosphérique en absence de forces de 
flottaison, puis, dans un second temps, s’ajoute l’ajustement isostatique (voir la Figure 9). 
L’extension lithosphérique en absence d’isostasie est appelée, par les auteurs, 
l’amincissement intrinsèque ou « intrinsic necking ». Si les propriétés de la lithosphère sont 
uniformes avec la profondeur, la géométrie de l’amincissement intrinsèque devrait être 
caractérisée par une quantité d’amincissement identique au-dessus et en dessous de la 
profondeur d’amincissement (Figure 9 a, Braun et Beaumont, 1989). Les forces de flottaison 
devraient repositionner la région amincie à un état d’équilibre isostatique local (Braun et 
Beaumont, 1989). Or, sur les systèmes naturels, la rhéologie de la lithosphère n’est pas 
uniforme. Au contraire, la rigidité varie avec la profondeur. Des niveaux lithosphériques, 
comme le manteau supérieur situé sous le Moho, agissent comme des couches résistantes qui 
demeureront horizontales sur la géométrie produite par l’amincissement intrinsèque (Braun et 
Beaumont, 1989). En fonction de la profondeur initiale de ces niveaux résistants, appelés fire 
en modélisation numérique, la subsidence affectant le domaine aminci au centre du rift devrait 
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être plus ou moins forte par rapport à celle prédite dans le cas d’un équilibre isostatique local 
(Figure 9 b, Braun et Beaumont, 1989). Les forces de flottaison devraient, quant à elles, 
déplacer ensuite verticalement ce domaine aminci afin qu’il se rapproche d’un état d’équilibre 
isostatique local (Braun et Beaumont, 1989). Quant aux bordures du rift, un équilibre 
régional, correspondant à la réponse flexurale de la lithosphère amincie, devrait être atteint 
entre les forces de flottaison verticales et les forces exercées par les niveaux lithosphériques 
les plus résistants soumis aux contraintes horizontales (Braun et Beaumont, 1989). 
L’amplitude et la longueur d’onde des épaulements de rift et des bassins profonds adjacents 
dépendront des propriétés flexurales de la lithosphère, de la superposition des contraintes 
exercées sur les différentes couches lithosphériques et de l’écart de la géométrie de 
l’amincissement intrinsèque par rapport à l’équilibre isostatique (Braun et Beaumont, 1989). 
Par exemple, si la géométrie de l’amincissement intrinsèque respectait les conditions d’un 
équilibre isostatique local, les forces de flottaison ne devraient produire aucun mouvement 
vertical supplémentaire, aucun épaulement de rift et aucun approfondissement de bassin 
(Braun et Beaumont, 1989). En revanche, si la géométrie de l’amincissement intrinsèque est 
caractérisée par un domaine aminci peu profond au centre du rift (faible profondeur du fibre et 
remplacement de la croûte continentale principalement par du matériel mantélique plus 
dense), l’ajustement isostatique compense cet excès de masse par un fléchissement du 
système, créant ainsi une déflexion des épaulements de rift et une faible profondeur des 
bassins adjacents (Figure 9 d, Braun et Beaumont, 1989). À l’inverse, si la géométrie de 
l’amincissement intrinsèque présente un domaine aminci très profond (forte profondeur du 
fibre et remplacement de la croûte continentale principalement par de l’air), l’ajustement 
isostatique compense le déficit de masse par la remontée locale de matériel mantélique, créant 
ainsi des épaulements de rift et un approfondissement des bassins adjacents (Figure 9 c, Braun 
et Beaumont, 1989). Les amplitudes des épaulements et des bassins deviennent importantes 
lorsque la longueur d’onde de l’amincissement lithosphérique devient inférieure à la longueur 
d’onde flexurale locale (Braun et Beaumont, 1989). 
Ce modèle conceptuel permet également d’expliquer la réponse de la lithosphère étirée 
à un changement des contraintes intra-plaques, en particulier dans le cas de la rupture 
continentale (Braun et Beaumont, 1989). En effet, si ces contraintes augmentent, les 
épaulements de rift et l’approfondissement des bassins adjacents produits flexuralement 
s’amplifient (Figure 9 c, Braun et Beaumont, 1989). À l’inverse, si les contraintes diminuent, 
ceci produit le fléchissement des épaulements de rift et la diminution de la profondeur des 
bassins adjacents (Figure 9 d, Braun et Beaumont, 1989). Le changement majeur des 
contraintes intra-plaques a lieu lors de la rupture continentale suite au rifting (Braun et 
Beaumont, 1989). En prenant l’exemple d’un rift caractérisé par un manteau lithosphérique 
résistant, Braun et Beaumont (1989) montrent, à l’aide d’une simulation numérique, que cette 
rupture continentale relâche les contraintes et produit par conséquent une subsidence des 
épaulements de rift (∼200 m) et une surrection des bassins profonds adjacents (∼200 m 
également). Les contraintes intra-plaques étant disparues, l’équilibre final post-rift est 
totalement flexural (Braun et Beaumont, 1989). Les épaulements de rift et les bassins 
adjacents profonds étant supportés flexuralement, ils se maintiennent donc au cours du post-
rift (Braun et Beaumont, 1989). Selon les auteurs, seules l’érosion ou la déflexion sous l’effet 
de la charge sédimentaire du bassin adjacent peuvent affecter l’évolution de ces épaulements 
de rift (Braun et Beaumont, 1989). 
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Figure 9 : profondeur du fibre et 
ajustement isostatique de la lithosphère. 
a) Amincissement intrinsèque symétrique d’une 
lithosphère uniforme. Amincissement identique au-
dessus et en dessous du niveau d’amincissement. b) 
Amincissement intrinsèque non symétrique avec 
une quantité d’amincissement différente au-dessus 
et en dessous du niveau d’amincissement. La 
profondeur de ce niveau est contrôlée par la 
profondeur du fibre (figuré diagonal). c) Réponse 
isostatique du cas b) montrant la réponse des 
forces de flottaison (petites flèches) de 
l’asthénosphère (traits pointillés) dans le cas d’une 
profondeur du fibre supérieure à la profondeur de 
compensation isostatique. Ceci crée des 
épaulements de rift et des bassins aux bordures du 
rift. d) Réponse isostatique du cas b) dans le cas 
d’une profondeur du fibre inférieure à la 
profondeur de compensation isostatique. La 
géométrie du rift obtenue est fléchie. (figure 
d’après Braun et Beaumont, 1989) 
La profondeur du fibre discutée par Braun et Beaumont (1989) n’a pas de 
correspondance géologique directe, mais la lithosphère continentale s’amincit 
préférentiellement autour d’un niveau crustal très résistant près de la transition fragile-ductile 
(van der Beek et al., 1994).  
Des travaux publiés sur la déformation de la lithosphère amincie (ex: Kooi et al., 1992; 
van der Beek et al., 1994) ont inclus dans leur modèle numérique le concept de profondeur du 
fibre de Braun et Beaumont (1989). Des simulations montrent qu’une profondeur de fibre 
inférieure à 15 km générait un très faible épaulement initial (750 m) lors du rift et une 
géométrie fléchie de la marge passive (Kooi et al., 1992). Dans les premiers temps de 
l’évolution post-rift, ce faible épaulement produit par une faible profondeur de fibre subside 
(Kooi et al., 1992). Cette subsidence de l’épaulement est produite par l’accentuation du 
fléchissement de la marge sous l’action de la subsidence thermique post-rift et de la charge 
sédimentaire. Si la profondeur de fibre est de 15-20km, la surrection de l’épaulement 
augmente et retarde ainsi la transition entre la surrection et la subsidence de l’épaulement au 
cours du post-rift (Kooi et al., 1992). Dans le cas d’une profondeur de fibre de 30 km, 
l’épaulement de rift prédit se maintient au cours du temps (Kooi et al., 1992). 
L’élévation de ces épaulements dépend principalement de la longueur de la zone 
amincie de la marge passive et de la profondeur du fibre (van der Beek et al., 1994). Les 
travaux de van der Beek et al. (1994) montrent que, pour une profondeur de fibre donnée, une 
diminution de la longueur de la zone amincie augmente significativement la surrection des 
épaulements de rift (voir la Figure 10). En effet, si la longueur de la zone amincie est 
inférieure ou égale à la longueur d’onde flexurale du système, la réponse flexurale est élevée. 
En revanche, si la longueur de la zone amincie est supérieure à la longueur d’onde flexurale, 
la déformation est alors contrôlée par l’isostasie locale. 
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Figure 10 : conséquences de la profondeur du fibre et de la longueur de la zone amincie 
sur la surrection de l’épaulement. 
Le graphique gauche présente les résultats d’une simulation caractérisée par une longueur de zone 
amincie de 200 km tandis que le graphique droit présente les résultats d’une simulation avec une longueur 
de zone amincie de 50 km. La jeune lithosphère continentale présente une épaisseur crustale de 30km et 
une épaisseur lithosphérique de 125 km. La lithosphère continentale âgée présente, quant à elle, une 
épaisseur crustale de 40 km et 200 km de lithosphère. (figure modifiée d’après van der Beek et al., 1994) 
Cependant, le contrôle le plus fort sur la quantité de surrection est exercé par la 
profondeur de fibre (van der Beek et al., 1994, voir Figure 10). Lorsque les valeurs de la 
profondeur de fibre et de la longueur de la zone amincie sont combinées afin d’obtenir une 
surrection maximale (profondeur de fibre de 30 km et longueur de zone amincie étroite), 
l’élévation de l’épaulement obtenue est de 6 km (van der Beek et al., 1994), valeur supérieure 
à celle mesurée sur les systèmes extensifs naturels (∼ 4000 m). 
Afin de calibrer la profondeur de fibre, Cloetingh et al. (1995) ont étudié, grâce à une 
modélisation inverse et une synthèse de précédents travaux, 12 bassins alpins/méditerranéens 
et intracratoniques. Cette étude montre que la profondeur de fibre varie entre 4 et 35 km sur 
les bassins alpins/méditerranéens tandis que, sur les bassins intracratoniques analysés, elle 
peut être classée en deux groupes (Cloetingh et al., 1995) : 
• profondeur de fibre intermédiaire (10-18km), 
• profondeur de fibre profonde (20-40km). 
Enfin, Kooi et al. (1992) montrent, grâce à des simulations numériques, qu’une 
profondeur d’amincissement élevée peut être une explication mécanique pour une persistance 
de la surrection de l’épaulement en l’absence d’anomalie thermique significative ou de sous-
placages sous les épaulements. 
1.2.2. COMPORTEMENT ELASTIQUE DE LA LITHOSPHERE 
La lithosphère étant composée de roches ayant une certaine élasticité sous de faibles 
contraintes, des auteurs ont émis l’hypothèse que la lithosphère se flexurait de façon élastique. 
Or, ce comportement élastique est fonction de la thermicité de la lithosphère. Si la lithosphère 
se refroidit, l’élasticité de la lithosphère diminue et la rigidité flexurale augmente. 
Afin d’analyser les comportements verticaux produits par le comportement élastique 
d’une lithosphère amincie, les précédentes études ont utilisé des simulations. Dans ces 
simulations, le comportement élastique d’une lithosphère multicouche a été approximé avec 
celui d’une plaque élastique caractérisée par une épaisseur « Te » (Figure 11). Pour tenir 
compte de l’évolution temporelle de la rigidité flexurale, certains auteurs ont défini cette 
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épaisseur élastique par rapport à la profondeur d’une isotherme (Kooi et al., 1992; van Balen 
et al., 1995; van der Beek et al., 1995; van der Beek et al., 1994; Watts et al., 1982 ; Weissel 
et Karner, 1989 ). 
 
      Te = épaisseur élastique 
Figure 11 : correspondance entre les rhéologies des systèmes naturels et des systèmes 
modélisés.  
Les résultats de simulations montrent que deux facteurs importants liés à la thermicité 
de la lithosphère affectent sa réponse flexurale et principalement les épaulements associés à 
son extension (Figure 12) : 
• l’âge thermo-tectonique de la lithosphère : une lithosphère âgée 
augmente la surrection de l’épaulement (Chery et al., 1992 ; van der 
Beek et al., 1994) ; 
• la durée du rift : un rifting court augmente la surrection de l’épaulement 
(van der Beek et al., 1994). 
 
Figure 12 : conséquences de l’âge thermo-tectonique et de la durée du rifting sur la 
surrection de l’épaulement. 
Tout comme la Figure 10, le graphique gauche présente les résultats d’une simulation caractérisée par une 
longueur de zone amincie de 200 km tandis que le graphique droit présente les résultats d’une simulation 
avec une longueur de zone amincie de 50 km. La jeune lithosphère continentale présente une épaisseur 
crustale de 30 km et une épaisseur lithosphérique de 125 km. La lithosphère continentale âgée présente, 
quant à elle, une épaisseur crustale de 40 km et une épaisseur lithosphérique de 200 km. (figure modifiée 
d’après van der Beek et al., 1994) 
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Lorsque les valeurs de ces deux facteurs de contrôle sont combinées afin d’obtenir une 
surrection maximale (croûte et lithosphère épaisses, durée du rifting courte), l’élévation 
obtenue est de 2,5 km (van der Beek et al., 1994). 
1.2.3. RELATIONS ENTRE L’EPAISSEUR ELASTIQUE, LA 
PROFONDEUR DE FIBRE ET LA RHEOLOGIE DE LA 
LITHOSPHERE CONTINENTALE 
La lithosphère continentale présente une rhéologie multicouche et sa rigidité flexurale 
dépend de nombreux facteurs tels que l’épaisseur crustale, la composition de la lithosphère, 
l’âge thermique (âge du dernier événement tectonique ayant modifié l’état thermique de la 
lithosphère). Cette rigidité flexurale est déterminée par les propriétés cassantes et ductiles des 
roches constitutives de la lithosphère (Watts et Burov, 2003). Comme expliqué précédemment 
(voir Figure 11), l’épaisseur élastique Te intègre la contribution des couches cassantes et des 
couches ductiles dans la déformation de la lithosphère (Watts et Burov, 2003). En revanche, 
comme il existe plusieurs couches fragiles et ductiles au sein d’une lithosphère continentale, 
la relation entre ces couches et la part élastique de la lithosphère est très complexe (Watts et 
Burov, 2003). L’épaisseur élastique est contrôlée par différents facteurs comme notamment 
l’âge thermique de la lithosphère (voir sous-partie précédente). En effet, dans le cas d’une 
lithosphère continentale amincie avec un jeune âge thermique, l’épaisseur élastique est faible 
tandis que dans le cas de domaines cratoniques, l’épaisseur élastique y est élevée (Watts et 
Burov, 2003). Cette correspondance entre l’épaisseur élastique et l’âge thermique s’explique 
par la relation entre l’état thermique de la lithosphère continentale et sa rigidité flexurale. 
L’épaisseur élastique et la rigidité flexurale diminuent si la lithosphère continentale se 
réchauffe puisque ce réchauffement, en agissant sur le rapport entre la part des matériaux 
ductiles et celle des matériaux cassants au sein de la lithosphère, modifie la rhéologie du 
système. Enfin, remarquons que l’épaisseur élastique représente la déformation flexurale sur 
une échelle de temps supérieure au million d’années (Watts et Burov, 2003).  
Concernant la profondeur de fibre, comme décrit dans la sous-partie précédente, celle-
ci n’a pas de correspondance géologique directe. Elle devrait, en principe, correspondre 
directement à un niveau résistant au sein de la lithosphère. Cependant, la position du fibre est 
généralement considérée comme invariable au cours du temps dans les modèles cinématiques, 
or la résistance de couches au sein de la lithosphère peut évoluer au cours du temps en 
fonction de l’histoire thermique de la lithosphère. La conséquence possible est une variation 
temporelle de la profondeur où se situe la couche la plus résistante. À la différence de 
l’épaisseur élastique, la profondeur de fibre ne permet pas l’étude de l’isostasie flexurale 
d’une lithosphère, mais elle simule un état physique de la lithosphère soumise à des 
contraintes extensives (Govers et Wortel, 1999). En effet, à travers les résultats obtenus sur la 
Mer Noire, Cloetingh et al. (1995) montrent qu’une profondeur de fibre faible (∼ 15 km) 
semble refléter la présence d’une lithosphère chaude tandis qu’une profondeur importante de 
fibre (∼ 25 km) semble refléter une lithosphère intracratonique résistante avec un manteau 
lithosphérique résistant. Si Cloetingh et al. (1995) montrent une forte corrélation positive 
entre la profondeur de fibre et l’épaisseur élastique, pour autant, ces deux paramètres restent, 
en principe, différents. 
En résumé, l’épaisseur élastique représente, dans les modélisations numériques, la 
rigidité flexurale d’une lithosphère multicouche sur une échelle de temps supérieure au 
million d’années. La rigidité flexurale et par conséquent l’épaisseur élastique dépendent du 
rapport entre la part des couches cassantes et celle des couches ductiles au sein de la 
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lithosphère étudiée. Quant à la profondeur de fibre, elle n’a pas de correspondance géologique 
directe mais elle représente, dans les modélisations numériques, l’état flexural d’une 
lithosphère multicouche soumise à des contraintes extensives. La profondeur de fibre est 
fonction de la rhéologie de la lithosphère au moment du rifting. Si l’épaisseur élastique simule 
la rigidité flexurale de la lithosphère pendant le rifting et au cours du post-rift, la profondeur 
de fibre simule, quant à elle, l’état flexural de la lithosphère uniquement pendant le rifting, 
c’est-à-dire sur la période où les contraintes extensives affectent la lithosphère. 
1.2.4. CONCLUSION 
Les marges passives sont donc affectées par une déformation intra-plaque produite, 
d’une part, par la compétition, au moment du rifting, entre la réponse flexurale des niveaux 
résistants de la lithosphère multicouche soumise à des contraintes extensives et les forces de 
flottaison qui tentent de parvenir à un équilibre isostatique local, et d’autre part, par le 
comportement élastique de la lithosphère étirée. Cette compétition entre la réponse flexurale 
des niveaux résistants lithosphériques et les forces de flottaison est représentée, en 
modélisation numérique, par le modèle de profondeur de fibre tandis que la réponse élastique 
de la lithosphère est représentée, sur les simulations numériques, par l’épaisseur élastique.  
Les résultats numériques montrent que la flexuration d’une lithosphère amincie a 
comme conséquence la formation d’un épaulement et d’un bassin sédimentaire adjacent. Ils 
montrent également que si l’état flexural d’une lithosphère est contrôlé principalement par la 
profondeur de fibre, il dépend également de la longueur du domaine aminci. Quant à 
l’isostasie flexurale, si elle est contrôlée par l’épaisseur élastique, elle est fonction également 
de deux autres facteurs : l’âge thermo-tectonique et la durée du rifting. La comparaison des 
flexurations maximales obtenues respectivement avec la profondeur de fibre et avec 
l’élasticité de la lithosphère montre que le paramètre le plus important sur la surrection des 
épaulements est la profondeur de fibre (6 km de surrection contre 2,5 km pour le 
comportement élastique). 
Enfin, selon Braun et Beaumont (1989), Chery et al. (1992) et Weissel et Karner 
(1989), en absence d’érosion, la formation des épaulements pendant le rift et leur 
réajustement au moment de la déchirure continentale impliquent un maintien permanent de 
ces reliefs. 
1.3. LES PROCESSUS DE SURFACE : 
CONSEQUENCES SUR LA DEFORMATION D’UNE 
LITHOSPHERE AMINCIE 
Si les précédentes études ont permis d’apporter des idées sur la déformation d’une 
lithosphère en contexte extensif et sur la formation d’un épaulement de rift, les effets de 
l’érosion, du transport et de la sédimentation dans l’évolution du système n’ont pas été 
discutés. Or, dans des conditions naturelles, les épaulements formés sont soumis à l’érosion. 
Les produits de l’érosion sont transportés vers les zones en dépôt : les bassins sédimentaires. 
Ces processus de surface créent un transfert de charge des zones en érosion vers les zones en 
déposition, modifiant ainsi l’équilibre isostatique et par conséquent la géométrie du système. 
Différentes études ont été réalisées sur des marges passives ou des rifts afin de déterminer la 
réponse flexurale d’une lithosphère amincie en présence de processus de surface et les 
conséquences de ces processus sur l’évolution du relief et sur l’état thermique de la 
lithosphère.  
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Dans cette troisième partie, nous présentons donc le couplage entre la déformation et 
les processus de surface à travers des études réalisées sur le couplage entre l’érosion et 
l’isostasie flexurale. Nous présentons ensuite des travaux parallèles qui ont étudié ce même 
couplage en s’intéressant, cette fois-ci, aux interactions entre les processus de surface et le 
fluage de la croûte continentale inférieure. Enfin, nous présentons les conséquences du 
couplage entre les processus de surface et la déformation sur l’état thermique de la lithosphère 
amincie. Tout comme dans la partie précédente, à chaque étape, nous présentons, si possible, 
les conséquences du ou des processus sur la déformation de la lithosphère amincie et nous 
présentons ensuite une quantification de ces processus.  
1.3.1. COUPLAGE EROSION ET ISOSTASIE FLEXURALE 
L’érosion est le processus initiateur du cycle « transfert de charge ». Son action sur le 
système est donc prédominante. Dans cette sous-partie, nous nous intéressons dans un premier 
temps aux conséquences de l’érosion sur l’isostasie flexurale en domaine continental. Mais il 
existe également une érosion en domaine marin. C’est pourquoi nous présentons, dans un 
deuxième temps, les conséquences d’une érosion marine sur l’isostasie flexurale. Le couplage 
entre l’érosion et la déformation exerçant un contrôle sur le relief, nous présentons ensuite les 
principaux modèles conceptuels expliquant la géométrie de reliefs observés le long des 
marges passives et leur évolution temporelle. Nous présentons enfin des travaux ayant 
quantifié le couplage entre l’érosion et la déformation grâce à l’estimation de la surrection du 
domaine continental. 
1.3.1.1.EN DOMAINE CONTINENTAL 
La topographie continentale de nombreuses marges passives est marquée par un 
épaulement dont la forme et la persistance au cours du temps sur certaines marges passives (> 
100 Ma après la rupture continentale) ne peuvent être expliquées de manière satisfaisante par 
les modèles tectoniques d’évolution des marges passives (Gilchrist et Summerfield, 1990) : 
• Les effets thermiques comme la convection à petite échelle (Buck, 1986) sont 
fonction du temps et deviennent faibles après 60 Ma. Ils ne peuvent donc pas 
expliquer les épaulements sur les marges matures (âgées de plus de 100 Ma) 
(Gilchrist et Summerfield, 1990). 
• Les modèles comprenant la compensation régionale du processus d’étirement 
lithosphérique (Braun et Beaumont, 1989; Weissel et Karner, 1989,) voir partie 
1.2) ou ceux comprenant l’étirement variant avec la profondeur au cours du rifting 
(Royden et Keen, 1980, voir partie 1.1.2) peuvent générer une surrection des 
épaulements au cours du rifting, mais l’amplitude de la surrection est réduite par la 
charge sédimentaire des bassins du rift (Gilchrist et Summerfield, 1990). 
• Les modèles de sous-placage de produits mantéliques sous le Moho (White et 
McKenzie, 1989) produisent une surrection de la surface en forme de bombement 
dont la longueur est supérieure à celle des épaulements caractéristiques des marges 
matures (Gilchrist et Summerfield, 1990). 
Pour expliquer cette persistance des épaulements sur les marges âgées de plus de 100 
Ma, Gilchrist et Summerfield  (1990) proposent un modèle conceptuel où la persistance des 
épaulements de marge s’explique par le mécanisme de réponse isostatique de la lithosphère à 
une dénudation post-rifting de l’épaulement de rift. En effet, cette dénudation de l’épaulement 
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entraîne un rebond isostatique de la lithosphère. Ce rebond crée en surface un bombement 
flexural au niveau des zones en érosion (Gilchrist et Summerfield, 1990, voir la Figure 11). 
La quantification du couplage entre l’érosion continentale et l’isostasie flexurale est abordée 
dans la sous-partie 1.3.1.4. 
 
Figure 13 : réponse flexurale de la lithosphère suite à une phase de dénudation de 
l’épaulement de la marge passive. 
(Figure d’après Gunnell et Fleitout, 2000) 
Le couplage entre l’érosion et l’isostasie flexurale a été proposé pour différentes 
marges passives présentant une topographie élevée (Brésil, sud-ouest africain, est de 
l’Amérique du Nord, Inde et Australie, synthèse réalisée par Leroy, 2004).  
1.3.1.2.EN DOMAINE MARIN 
Les marges passives sont également affectées par une érosion marine. Si l’érosion 
continentale entraîne un rebond isostatique de la lithosphère sous-jacente, l’érosion marine, 
produite par exemple par une chute du niveau marin, doit également produire les mêmes 
conséquences en domaine marin. McGinnis et al (1993) ont réalisé une étude analysant les 
conséquences de l’érosion de la pente du prisme sédimentaire sur le comportement 
lithosphérique. Cette étude se base sur une modélisation numérique construite à partir de la 
technique de Bodine (1981). Le système modélisé est de dimension lithosphérique et se limite 
au plateau continental et au talus des marges passives. La réponse élastique du système est 
représentée par l’épaisseur élastique dont la valeur a été fixée à 20 km par les auteurs. Quant à 
l’érosion sous-marine, celle-ci est considérée comme instantanée dans le modèle numérique et 
elle est représentée par un recul latéral du talus continental qui varie entre 5 km (faible 
érosion) et 15 km (forte érosion). Les produits de l’érosion sont retirés du système. 
Les résultats ainsi obtenus montrent principalement que l’érosion du talus continental 
génère un rebond isostatique flexural compris entre 70 et 170 m pour respectivement une 
érosion latérale de 5 km et de 15 km (McGinnis et al., 1993, voir la Figure 19). La magnitude 
et la forme de ce rebond sont contrôlées par la quantité de sédiments érodés et la résistance de 
la lithosphère (McGinnis et al., 1993).  
Notre présentation des travaux de Gilchrist et Summerfield  (1990) et de McGinnis et 
al (1993) montre donc que la réponse élastique d’une marge passive soumise à l’érosion, aussi 
bien en domaine continental qu’en domaine marin, est une surrection du secteur de la marge 
affectée par l’érosion. Cependant, le processus d’érosion d’un relief peut prendre différentes 
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formes qui sont fonction de différents facteurs : la lithologie du substratum, l’organisation du 
réseau de drainage et l’organisation des failles. La variabilité du processus d’érosion couplée 
à la déformation flexurale de la lithosphère modèle la géométrie du relief des marges passives 
dans l’espace et dans le temps. Afin de comprendre la formation et l’évolution temporelle des 
principaux reliefs observés sur les marges passives actuelles, des travaux publiés ont proposé 
des modèles conceptuels qui prennent en compte le couplage entre différents processus 
d’érosion et la déformation flexurale de la lithosphère. Nous présentons ces modèles dans la 
partie suivante. 
1.3.1.3.GEOMETRIE ET EVOLUTION TEMPORELLE DU RELIEF D’UNE 
MARGE PASSIVE 
Différentes géométries de relief ont été observées le long de marges passives. Nous 
présentons ici trois modèles conceptuels qui ont été proposés pour expliquer la formation de 
certains reliefs : retrait progressif de l’escarpement (scarp retreat), dégradation verticale de 
l’escarpement (pinned divide) et bombement (downwarping). Pour chacun de ces trois 
modèles, nous présentons également les conséquences théoriques de ces modèles sur la 
distribution des âges de traces de fission le long d’un profil côtier. 
1.3.1.3.1. RETRAIT PROGRESSIF DE L’ESCARPEMENT (SCARP 
RETREAT) 
De nombreuses marges passives présentent un escarpement localisé à plus de 100 km 
de l’intérieur de la côte. Le modèle conceptuel proposé par différents auteurs (Beaumont et 
al., 2000; Gallagher et al., 1995; Gilchrist et Summerfield, 1990, 1994; Gunnell et Fleitout, 
1998 ; Tucker et Slingerland, 1994) établit un lien entre cet escarpement, associé à une faille 
majeure, et celui du rift.  
La majorité de l’érosion de l’épaulement de rift a lieu au début du post-rift (van der 
Beek et al., 1995). La décharge produite par l’érosion verticale provoque une réponse 
isostatique flexurale, à l’origine de la propagation de l’escarpement vers l’intérieur du 
continent. (ex: Gilchrist et Summerfield, 1994). Ce modèle propose donc une migration, vers 
le continent, de l’escarpement principal du rift sous l’effet de l’érosion (Figure 14).  
En terme de distribution des âges des traces de fission le long de la marge, le modèle 
conceptuel prédit des âges très anciens sur le domaine interne (domaine continental non 
affecté par la flexure) et des âges plus jeunes correspondant à l’âge du rifting sur le début du 
domaine aminci immergé (Figure 14). Celui-ci n’étant pas soumis à l’érosion, le dernier 
événement enregistré par les traces de fission doit donc être le rifting. Entre ces deux 
domaines, l’érosion verticale progressive et le recul associé de l’escarpement s’enregistrent 
par un rajeunissement progressif des traces de fission depuis la plaine côtière vers le domaine 
interne (Figure 14). 
En terme de dénudation, ce modèle prédit un taux de dénudation majeur au niveau de 
la hauteur maximale de l’escarpement initial (Gallagher et Brown, 1999a). 
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1.3.1.3.2. DEGRADATION VERTICALE DE L’ESCARPEMENT 
(PINNED DIVIDE) 
Pour certaines marges comme la marge sud-ouest africaine (Cockburn et al., 2000; van 
der Beek et al., 2002) ou australienne (van der Beek et Braun, 1999), le modèle de retrait 
d’escarpement est incompatible avec les données de dénudation déduites de l’analyse des 
traces de fission ou la localisation de la limite de partage des eaux de l’escarpement.  
Un second modèle conceptuel est alors proposé (Beaumont et al., 2000; Cockburn et 
al., 2000; Persano et al., 2002; van der Beek et al., 2002). Il prédit une dénudation sub-
homogène et horizontale de l’escarpement initial couplée à un rebond flexural. Un second 
escarpement se forme alors au niveau d’une limite de partage des eaux à l’intérieur du 
continent (Figure 14).  
En terme de distribution des âges des traces de fission le long de la marge, tout comme 
le modèle de retrait d’escarpement, les âges du domaine interne sont vieux tandis que les âges 
du début du domaine aminci immergé sont les âges du rifting. Les différences se situent donc 
principalement au niveau du domaine de transition où est localisé l’escarpement. En effet, la 
dénudation étant sub-horizontale, les âges des traces de fission sont donc plus jeunes que 
l’âge du rifting et sont relativement constants le long du domaine de transition. 
En terme de quantité de dénudation, ce modèle conceptuel prédit un taux de 
dénudation plus faible que celui du modèle de retrait d’escarpement présenté précédemment 
et ce taux est relativement constant le long de l’escarpement initial en voie d’érosion. 
1.3.1.3.3. BOMBEMENT (DOWNWARPING) 
Le troisième et dernier modèle conceptuel (King, 1962; Ollier et Pain, 1997) propose 
une lithosphère amincie affectée par une longueur d’onde de type flexural qui génère un 
bombement initial de l’épaulement de marge (Gallagher et Brown, 1999a). La dénudation de 
ce relief est supposée être comprise entre le relief initial préservé sur la côte et l’escarpement 
résiduel présent vers le domaine interne de la marge qui est soumis à une faible dénudation 
(voir Figure 14) (Gallagher et Brown, 1999a). En revanche et contrairement aux deux 
précédents modèles, si ce modèle de bombement tient compte d’une déformation flexurale 
dans la formation de l’épaulement, il néglige cependant la réponse isostatique liée à la 
décharge produite par la dénudation de la surface (Gallagher et Brown, 1999a). Ceci constitue 
la principale limite de ce modèle. 
En terme de distribution des âges des traces de fission le long de la marge, le modèle 
conceptuel prédit des âges anciens au niveau du domaine interne mais également au niveau du 
début du domaine aminci immergé (Gallagher et Brown, 1999a). Entre ces deux régions, 
l’érosion du bombement initial entraîne un faible rajeunissement des âges des traces de fission 
(voir Figure 14) (Gallagher et Brown, 1999a). 
En terme de quantité de dénudation, ce modèle prédit une quantité de dénudation 
comprise entre la surface du bombement initial et le relief côtier au pied de l’escarpement 
résiduel (voir Figure 14) (Gallagher et Brown, 1999a). 
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Figure 14 : modèles d’évolution temporelle du relief des marges passives.  
a) Bombement. b) Retrait d’escarpement. c) Dégradation verticale de l’escarpement. d) Distribution 
spatiale des âges sur traces de fission en fonction des différents modèles : (1) correspond au bombement, 
(2) correspond au retrait d’escarpement et (3) correspond à la dégradation verticale de l’escarpement. 
(figure d’après Gallagher et Brown, 1999a) 
Le couplage entre différents processus d’érosion et la déformation flexurale de la 
lithosphère exerce donc un contrôle majeur sur la géométrie du relief des marges passives au 
cours du temps. Afin de quantifier la surrection des reliefs de marges, des études ont été 
réalisées à partir de modélisations numériques et/ou à partir de l’analyse de reliefs naturels. 
1.3.1.4.SURRECTION DES RELIEFS  
Nous présentons dans cette quatrième sous-partie une synthèse de résultats sur la 
quantification de la surrection affectant les marges passives situées dans des contextes 
géologiques calmes (absence de rebond post-glaciaire, éloignement ou absence de zones de 
collision). Ces résultats ont été réalisés à partir de deux sources distinctes : la modélisation 
numérique (modélisations directes couplant l’isostasie flexurale et l’érosion, ou modélisation 
par inversion) et les données naturelles (ex : données d’incisions, plages soulevées,…). La 
nature des données de surrection varie suivant les auteurs. En effet, certains auteurs mesurent 
des taux de surrection tandis que d’autres  mesurent des quantités totales de surrection. 
Les modèles numériques prédisent des surrections totales de 300 m (Gunnell, 1998) à 
5 km (van der Beek et al., 1994) et des taux de surrection jusqu’à 30 m/Ma (van Balen et al., 
1995; van der Beek et al., 1995). Quant aux données naturelles, les études publiées de 
Partridge et Maud (1987, 2000) décrivent une quantité totale de surrection de 900 m à l’est de 
l’Afrique du Sud sur ces derniers 20 Ma (donnée obtenue à partir d’incisions, de plages 
soulevées, de la géomorphologie et de la bathymétrie ; synthèse extraite de Leroy, 2004) 
Si ces données donnent une estimation des surrections totales et des taux de 
surrections sur le domaine continental des marges passives, aucune étude n’a en revanche été 
réalisée pour observer, quantifier et analyser : 
• l’évolution temporelle de la surrection le long des marges passives, 
• les conséquences des différents processus affectant les marges passives au cours 
du post-rift sur la surrection le long des marges passives. 
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1.3.2. COUPLAGE PROCESSUS DE SURFACE ET FLUAGE DE LA 
CROUTE INFERIEURE 
Nous présentons ici un modèle conceptuel alternatif sur la compréhension du couplage 
entre la déformation et les processus de surface. Nous présentons dans un premier temps les 
conséquences de ce modèle sur la déformation d’une lithosphère amincie et ensuite une 
quantification des processus étudiés afin d’évaluer leur importance par rapport au modèle 
présenté dans la sous-partie précédente (voir sous-partie 1.3.1). 
Le modèle proposé par Burov et al (Burov et Cloetingh, 1997 ; Burov et Poliakov, 
2001; Burov et al., 2003) couple les processus d’érosion transport et sédimentation avec le 
fluage de la croûte inférieure. Selon ces auteurs, l’évolution syn-rift et post-rift serait en 
grande partie le résultat du couplage entre les processus de surface et la réponse de la 
lithosphère. L’érosion de l’épaulement de rift et le dépôt des sédiments dans le bassin 
sédimentaire créent une charge au niveau du bassin, et cette charge cause une flexure des 
niveaux résistants du système (croûte supérieure et manteau lithosphérique) et un fluage de la 
croûte inférieure vers le domaine en décharge, l’épaulement (Burov et Cloetingh, 1997 ; 
Burov et Poliakov, 2001; Burov et al., 2003, voir Figure 15).  
 
Figure 15 : Couplage entre les processus de surface et le fluage de la croûte inférieure. 
Deux cas sont présentés : cas I : croûte continentale inférieure peu résistante ; cas II : croûte inférieure 
très résistante. (figure d’après Burov et al., 2003) 
Ce fluage de la croûte inférieure faciliterait l’amincissement crustal, la subsidence, le 
soulèvement des épaulements et la variation de la largeur des bassins sédimentaires. Il permet 
donc la stabilisation de l’épaulement pendant le rift et pendant une grande partie du post-rift 
(Burov et Cloetingh, 1997 ; Burov et Poliakov, 2001; Burov et al., 2003).  
Si l’érosion et la sédimentation deviennent faibles, le fluage de la croûte inférieure 
facilitera l’effondrement des épaulements de rift, l’épaississement de la croûte et le 
soulèvement des bassins (Burov et Cloetingh, 1997 ; Burov et Poliakov, 2001; Burov et al., 
2003).  
La quantité de soulèvement prédite par ce modèle est faible (1500 m à t0) par rapport à 
celle prédite par les modèles avec isostasie flexurale (2500 à 6000 m à t0 selon les 
paramètres). Par conséquent, par rapport à l’isostasie flexurale, le mécanisme de fluage de 
croûte sous l’effet des processus de surface exercerait un contrôle non négligeable, mais de 
second ordre sur la déformation de la lithosphère amincie. 
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1.3.3. CONSEQUENCES THERMIQUES 
Le couplage entre l’isostasie flexurale et les processus d’érosion et de sédimentation 
n’a pas seulement des conséquences sur la réponse flexurale de la marge, il a également des 
conséquences sur l’état thermique de la lithosphère. En effet, le couplage érosion-isostasie 
flexurale crée, en surface, une exhumation de roches jadis en profondeur (Batt et Braun, 
1997). Ce processus diminue donc localement l’épaisseur crustale et augmente ainsi le 
géotherme de la région en érosion (Batt et Braun, 1997). 
Le couplage entre le processus de surface et l’isostasie flexurale modifie également 
l’état thermique de la lithosphère au niveau du bassin sédimentaire. En effet, le 
développement de prismes sédimentaires sur les domaines amincis de marges passives produit 
un effet de couverture (Lavier et Steckler, 1997). En augmentant la température de la croûte 
inférieure sous-jacente, cette couverture sédimentaire produirait un retard dans le 
refroidissement du système, causant ainsi une diminution de la résistance de la lithosphère et 
par conséquent une modification de la réponse flexurale (Lavier et Steckler, 1997). Les 
conséquences de la diminution de la résistance de la lithosphère sur les mouvements verticaux 
le long de la marge passive n’ont pas été quantifiées par les auteurs. 
1.3.4. CONCLUSION 
Si l’état flexural de la lithosphère étirée contrôle principalement la formation des 
épaulements au cours du rifting, le couplage entre la réponse élastique de la lithosphère et les 
processus de surface contrôle l’évolution post-rift de ces épaulements. En effet, la dénudation 
d’un épaulement engendre une décharge isostatique compensée par un rebond flexural de la 
lithosphère amincie. La vitesse de surrection sur les marges passives est estimée à quelques 
dizaines de mètres par million d’années et la quantité totale de surrection a été évaluée entre 
plusieurs centaines de mètres et quelques kilomètres. De plus, le couplage entre l’isostasie 
flexurale et les différents processus d’érosion qui sont fonction de la lithologie, du réseau de 
drainage et de la distribution des failles, modèle la géométrie de l’épaulement de marge au 
cours du temps.  
Enfin, ce couplage du processus de surface avec l’isostasie flexurale modifie l’état 
thermique de la lithosphère puisque d’une part, l’érosion du relief diminue l’épaisseur crustale 
et augmente donc localement le géotherme, et, d’autre part, la sédimentation dans le bassin 
exerce un effet de couverture qui réduit le refroidissement post-rift et modifie ainsi la 
résistance de la lithosphère amincie. 
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1.4. PROCESSUS EXTERNES AU SYSTEME MARGE 
Les processus décrits précédemment sont des processus intrinsèques aux lithosphères 
étirées. Or celles-ci n’évoluent pas dans un milieu clos et hermétique. En effet, elles sont 
soumises à des processus provenant de différentes origines (mantélique, climatique, 
tectonique régionale). Nous décrivons ces processus en fonction de leurs origines respectives 
et avec, si possible, une quantification des mouvements verticaux qu’ils génèrent sur la 
marge.  
Les marges passives sont donc soumises à des processus mantéliques :  
• convection à petite échelle dans le manteau supérieur au cours du 
rifting (Buck, 1986). Ce processus génère 800 à 1000 m maximum de 
surrection au niveau de l’épaulement de rift (Buck, 1986) ; 
• sous-placage de matériel mantélique sous le Moho (Brodie et White, 
1994; Clift, 1999 ; van der Beek et Braun, 1999). Ce processus crée une 
surrection de 500 à 1500 m de la croûte sus-jacente (Skogseid, 2001). 
Elles sont également soumises à des processus tectoniques (synthèse réalisée par 
Leroy, 2004) :  
• effets du ridge-push sur la déformation post-rift des marges passives : 
force horizontale, perpendiculaire à l’axe de la dorsale, qui résulterait 
d’un effet de gravité produit par la remontée du manteau sous la ride 
médio-océanique (Bott, 1991). Cette force horizontale serait à l’origine 
d’une compression post-rift des marges (marges nord-ouest 
européennes (Boldreel et Andersen, 1998; Cloetingh et al., 1999; Doré 
et Lundin, 1996; Fejerskov et al., 2000; Fjeldskaar et al., 2000; Pascal 
et al., 2003), marges sud-ouest africaines (Hudec et Jackson, 2002; 
Ransome et de Wit, 1992 ), marges indienne et australienne (Gunnell et 
al., 2003; Hill et al., 1995 ) ; 
• La tectonique régionale. Des zones compressives ou extensives en 
amont de la marge passive peuvent produire un flambage de la 
lithosphère avec une amplitude kilométrique (Cloetingh et al., 1999; 
Cloetingh et al., 1990). En effet, la marge sud-est brésilienne pourrait 
être affectée par le flambage de la lithosphère produit par l’action 
conjuguée de la compression andine et du ridge-push (Lima, 1999). 
Enfin, elles sont soumises à des processus climatiques : rebond isostatique engendré 
par la disparition d’une calotte glaciaire (Fjeldskaar et al., 2000; Japsen et Chalmers, 2000; 
Jordt et al., 1995; Marotta et Sabadini, 2004; Mosar, 2003; Stuevold et Eldholm, 1996 , 
synthèse réalisée par Leroy, 2004). Ce rebond glaciaire est bien étudié en Fenno Scandinavie 
par différentes méthodes (GPS continue, paléoplages surélevées…). Des valeurs de 
déplacements de quelques mm/an au cm/an ont été décrites plusieurs milliers d’années après 
la déglaciation (Dyke et al., 2000; Fjeldskaar et al., 2000; Japsen, 2000). 
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En résumé, à l’exception du ridge-push dont les conséquences sur les mouvements 
verticaux des marges sont mal connues, les processus mantéliques, tectoniques ou climatiques 
génèrent, sur les marges passives, des surrections atteignant 1000-1500 m. Or ces valeurs sont 
en dessous de celles obtenues à partir des simulations numériques modélisant un 
comportement élastique de la lithosphère étirée (2500 m de surrection maximale de 
l’épaulement, voir sous-partie 1.2.2) ou de celles calculées sur les simulations intégrant une 
profondeur de fibre (6000 m de surrection maximale de l’épaulement, voir sous-partie 1.2.1). 
En somme, l’analyse bibliographique sur la déformation d’une lithosphère amincie et 
plus particulièrement sur les mouvements verticaux des épaulements de rift montre 
principalement que les processus intrinsèques au système (isostasie flexurale, flexuration des 
niveaux lithosphériques résistants) jouent un rôle majeur sur la formation des épaulements. En 
effet, la profondeur de fibre exerce un contrôle de premier ordre sur la flexuration 
lithosphérique, suivie par la longueur de la zone amincie. 
1.5. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-
RIFTING PAR LA DENUDATION CONTINENTALE 
Nous présentons dans cette cinquième partie une synthèse de résultats sur 
l’enregistrement, par la dénudation continentale, des mouvements verticaux affectant les 
marges passives au cours de leur histoire.  
Les différents travaux publiés ont étudié la dénudation continentale des marges 
passives grâce à la modélisation numérique (modélisations directes couplant l’isostasie 
flexurale et l’érosion, ou modélisation par inversion) et à des données collectées sur les 
systèmes naturels (traces de fission sur apatites). Ces travaux ont essentiellement produit des 
mesures ponctuelles de taux de dénudation ou des quantités totales de dénudation.  
Tout d’abord, les simulations numériques de van Balen et al. (1995) ont calculé une 
quantité totale de dénudation comprise entre 3,5 et 6 km en fonction de l’épaisseur élastique 
(isotherme à 300°C ou à 600°C) et de la profondeur de fibre (0 ou 25km) choisies. De plus, 
van Balen et al. (1995) et van der Beek et al. (1995) ont calculé une érosion totale de 
l’épaulement de rift au bout de 50 Ma voire 100 Ma maximum. 
L’analyse des données naturelles montre ensuite une variation des taux de dénudation 
comprise entre 10 m/Ma au Brésil pendant le Crétacé supérieur et l’Eocène (Brown et al., 
2000; Harman et al., 1998, donnée obtenue à partir de la géomorphologie, de la stratigraphie 
et des traces de fission) et 95 m/Ma en Afrique du Sud au Crétacé inférieur et moyen (Brown 
et al., 2002, donnée obtenue à partir des traces de fission ; synthèse extraite de Leroy, 2004). 
Enfin, les quantités totales de dénudation mesurées varient de 2,5km au SE du Groenland 
pendant le Cénozoïque (Clift et al., 1998, donnée obtenue à partir de traces de fission) à 7km 
au Brésil au Crétacé supérieur et à l’Eocène (Gallagher et al., 1994, 1995; Harman et al., 
1998, donnée obtenue à partir de la géomorphologie, de la stratigraphie et des traces de 
fission ; synthèse extraite de Leroy, 2004). Ces valeurs d’épaisseur totale de dénudation 
mesurées sur les systèmes naturels sont proches des valeurs d’épaisseur totale calculées sur 
les simulations numériques de van Balen et al. (1995). 
Cette synthèse montre donc que peu d’études ont travaillé sur les enregistrements, par 
la dénudation continentale, des différents processus affectant les marges passives. 
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1.6. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-
RIFTING PAR LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Le bassin sédimentaire est le site d’enregistrement le plus important le long de la 
marge passive. Il enregistre de manière cumulée aussi bien les processus locaux affectant les 
marges passives (ex : isostasie flexurale, processus thermiques, processus de surface), que des 
processus régionaux (ex : zone de subduction, collision, point chaud, climat), ou globaux (ex : 
climat, eustatisme). En effet, l’évolution post-rift du bassin sédimentaire dépend 
principalement : 
• de la subsidence thermique, 
• de l’apport sédimentaire dont une partie est liée à l’érosion du relief 
issu de la déformation de la marge passive et l’autre partie est liée à 
l’érosion de reliefs en amont de la marge passive, 
• de la réponse de l’isostasie flexurale à la charge et la décharge exercées 
respectivement par la sédimentation et l’érosion marine, 
• de l’eustatisme. 
S’il est possible de distinguer l’enregistrement de certains processus (ex : eustatisme) 
par le bassin sédimentaire des marges passives en réalisant une étude à l’échelle régionale ou 
globale, il est en revanche le plus souvent difficile de distinguer précisément les différents 
processus enregistrés par le bassin sédimentaire à travers la simple analyse locale de données 
collectées sur les bassins sédimentaires des systèmes naturels. Il serait donc tout d’abord 
nécessaire de bien comprendre, grâce aux modélisations numériques, les conséquences 
respectives de ces processus sur l’enregistrement post-rift du bassin des marges passives 
modélisées afin de pouvoir ensuite déterminer l’enregistrement de ces processus sur les 
données collectées sur les bassins sédimentaires naturels. 
Pour présenter nos connaissances actuelles sur l’enregistrement des processus par le 
bassin sédimentaire, nous avons réalisé cinq sous-parties : la première sous-partie présente un 
modèle conceptuel sur l’enregistrement de la subsidence thermique par le bassin sédimentaire 
dans les conditions d’un flux sédimentaire constant. La seconde sous-partie précise, à travers 
la présentation de précédents travaux de simulation numérique, l’enregistrement par le bassin 
sédimentaire, du couplage entre les érosions continentales ou marines et l’isostasie flexurale. 
La sous-partie suivante décrit les conséquences de la charge sédimentaire sur la déformation 
du bassin. Nous présentons ensuite les conséquences de l’eustatisme sur l’enregistrement du 
bassin sédimentaire au cours du post-rift. Enfin, cette sixième partie du Chapitre 1 se clôt sur 
une présentation des évolutions temporelles de la vitesse de sédimentation et du flux 
sédimentaire préservé sur des marges passives actuelles. 
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1.6.1. ENREGISTREMENT DE LA SUBSIDENCE THERMIQUE 
Nous présentons dans cette première sous-partie sur l’enregistrement de l’évolution 
post-rift par le bassin sédimentaire d’une marge passive, un modèle théorique concernant 
l’enregistrement stratigraphique de la subsidence thermique et du flux sédimentaire.  
Au début du post-rift, l’augmentation exponentielle de la subsidence thermique (voir 
sous-partie 1.1.1.2 et Figure 16) crée un approfondissement rapide du socle de la zone 
amincie. Cette subsidence augmente donc au cours du temps le volume disponible à la 
sédimentation, appelé aussi accommodation. Si on considère un flux sédimentaire constant, 
cet espace est alors plus important que le flux sédimentaire (voir Figure 16). Le rapport 
accommodation sur sédimentation « A/S » est supérieur à un. Cette phase est enregistrée dans 
le bassin sédimentaire sous la forme d’une séquence stratigraphique dite rétrogradante, c’est- 
à-dire un recul des corps sédimentaires vers le continent (Figure 16 & Figure 17).  
Ensuite, au cours du post-rift, l’approfondissement du socle de la zone amincie sous 
l’effet de la subsidence thermique est de plus en plus faible. Cette augmentation plus lente de 
l’accommodation, associée à un flux sédimentaire toujours constant, s’enregistre, dans le 
bassin sédimentaire, sous la forme d’une séquence dite progradante-aggradante (0 < A/S < 1) 
(Figure 16 & Figure 17), c'est-à-dire une avancée des corps sédimentaires vers le domaine 
marin. 
 
Figure 16 : évolution temporelle de la vitesse de subsidence et du flux sédimentaire au 
niveau du domaine aminci. 
Définition des termes « rétrogradation, progradation-aggradation » dans le texte.  
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Figure 17 : enregistrement stratigraphique de la subsidence thermique à 140 Ma. 
Dans ce modèle conceptuel, le flux sédimentaire est considéré comme constant. 
En résumé, l’association de la subsidence thermique avec un flux sédimentaire 
constant produit un enregistrement stratigraphique caractérisé par une séquence 
stratigraphique rétrogradante puis progradante à l’échelle de la centaine de millions d’années. 
1.6.2. ENREGISTREMENT DU COUPLAGE EROSION-ISOSTASIE 
FLEXURALE 
Le modèle présenté précédemment considère un flux sédimentaire constant au cours 
du temps. Or, dans des conditions naturelles, le flux sédimentaire varie aux échelles de temps 
géologiques. Il dépend du processus d’érosion, qui est contrôlé par plusieurs facteurs : le 
climat, le réseau de drainage, la lithologie du substratum, et de son couplage avec la 
déformation locale et/ou régionale (voir sous-partie 1.3.1). Nous présentons, dans cette sous-
partie, l’enregistrement par le bassin sédimentaire du couplage entre l’érosion et l’isostasie 
flexurale en milieu continental puis en milieu marin.  
1.6.2.1. ÉROSION CONTINENTALE 
Tout d’abord, les marges sont affectées dans les premiers temps de leur histoire par 
une discordance majeure connue sous le nom de « breakup unconformity ». La cause de cette 
discordance est encore mal comprise. Braun et Beaumont (1989) expliquent cette discordance 
par le rebond flexural engendré par la libération des contraintes lors de la rupture continentale 
(voir sous-partie 1.2.1) 
Les marges passives sont également affectées par une érosion de leur épaulement issu 
du rifting. Cette érosion a un effet majeur sur la stratigraphie en mer (van Balen et al., 1995). 
En effet, l’érosion de l’épaulement crée un rebond isostatique qui affecte le bassin 
sédimentaire et provoque la surrection du plateau continental (van Balen et al., 1995, voir 
Figure 18). L’association de l’érosion et du rebond flexural augmente le flux sédimentaire 
entrant dans le bassin, ce qui se traduit, en terme d’enregistrement sédimentaire, par une 
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séquence progradante (0 < A/S < 1 ; avancée des corps sédimentaires vers le domaine marin) 
au début de l’histoire de la marge (voir Figure 18). Le volume et la durée de la séquence 
progradante augmentent avec la flexuration et l’élévation continentale pré-rift (van Balen et 
al., 1995). Concernant la surrection du plateau produite par la réponse flexurale à l’érosion de 
l’épaulement, elle s’enregistre sous la forme de structures érosives au sommet des corps 
sédimentaires progradants (van Balen et al., 1995, Figure 18). 
Lorsque l’épaulement de rift est majoritairement érodé, la subsidence thermique 
associée au faible flux sédimentaire permet une modification de la nature de la séquence 
sédimentaire (van Balen et al., 1995). En effet, l’accommodation devient supérieure à la 
sédimentation et ce changement s’enregistre dans le bassin par une séquence sédimentaire 
rétrogradante (A/S > 1 ; recul des corps sédimentaires vers le continent). Selon van Balen et 
al. (1995) ces résultats sont largement en accord avec l’enregistrement sédimentaire et la 
géométrie des bassins observés sur la marge est américaine, sud-est brésilienne, sud-est 
australienne, et les Montagnes Transantarctiques. 
 
Figure 18 : Enregistrement stratigraphique du couplage érosion continentale-isostasie 
flexurale.  
Le graphique du haut décrit la réponse isostatique le long du modèle numérique : Δw = surrection 
flexurale instantanée (+), et subsidence (-) induites par l’érosion de l’épaulement. Le graphique du bas 
décrit les processus de surface et la stratigraphie du prisme le long du modèle numérique. (figure d’après 
van Balen et al., 1995) 
Ces résultats nous permettent de préciser le modèle conceptuel présenté précédemment 
(voir sous-partie 1.6.1). En effet, les travaux de van Balen et al. (1995) montrent que l’ajout 
d’un flux sédimentaire local au début de l’histoire post-rift d’une marge passive est enregistré 
par le bassin sédimentaire sous la forme d’une séquence progradante. Lorsque le relief est 
majoritairement érodé, le flux sédimentaire diminue. La diminution du flux et la  subsidence 
thermique de la marge sont enregistrées dans le bassin sédimentaire sous la forme d’une 
séquence rétrogradante. Si ce faible flux reste constant, la subsidence thermique diminuant au 
cours du temps, cette phase s’enregistrera alors dans le bassin sous la forme d’une nouvelle 
séquence progradante. 
Un flux sédimentaire variable au cours du temps modifie donc significativement 
l’architecture stratigraphique du bassin sédimentaire. Cependant, si la marge est affectée par 
une érosion continentale, elle est également affectée par une érosion marine non négligeable. 
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1.6.2.2.ÉROSION MARINE 
Les conséquences sur l’enregistrement par le bassin sédimentaire, du couplage entre 
les processus d’érosion et l’isostasie flexurale en milieu marin, ont été étudiées par McGinnis 
et al. (1993) (voir sous-partie 1.3.1.2 pour plus de détails). Ils ont plus précisément étudié 
l’enregistrement stratigraphique de ce couplage. Dans le cadre de cette étude, ils ont réalisé 
deux simulations, une première simulation avec un plateau continental étroit (75 km) et une 
seconde simulation avec un plateau continental large (300 km) (voir Figure 19). Comme 
expliqué dans la partie 1.3.1.2, ces simulations présentent une épaisseur élastique de 20 km et 
chaque simulation est soumise à une érosion latérale du talus continental qui varie entre 5 et 
15 km. 
Les résultats montrent qu’une érosion marine de la pente continentale génère un 
rebond flexural du bassin sédimentaire (voir sous-partie 1.3.1.2). Ce rebond produit une chute 
du niveau marin relatif qui s’enregistre dans le bassin sédimentaire par une séquence 
progradante. Cependant, cette chute du niveau marin relatif peut être confondue, dans certains 
cas, avec une chute du niveau marin eustatique (McGinnis et al., 1993).  
Selon McGinnis et al. (1993), la lecture de cette information dans l’enregistrement du 
bassin sédimentaire dépendra de la longueur du plateau continental. En effet, si le plateau 
continental est étroit, le rebond flexural provoque une chute du niveau marin relatif qui peut 
être comparable à une chute du niveau marin eustatique (McGinnis et al., 1993, voir Figure 
19). Il peut donc être difficile de distinguer, sur ce type de marge, l’origine de la chute du 
niveau marin relatif entre une chute eustatique et un rebond flexural (McGinnis et al., 1993). 
En revanche, si le plateau continental est large, le rebond ne modifiera pas la position du 
rivage, même si une chute du niveau marin relatif peut être enregistrée localement, le long de 
la partie externe du plateau (McGinnis et al., 1993). Selon McGinnis et al. (1993), un plateau 
large permet donc une séparation spatiale utile pour distinguer l’origine de la chute du niveau 
marin relatif (une chute eustatique affecte le rivage tandis qu’un rebond flexural affecte le 
plateau au niveau de la rupture de pente).  
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Figure 19 : érosion marine (A) et réponse flexurale de la lithosphère dans le cas de 
marges présentant un plateau étroit (B) ou un plateau large (C). 
(figure d’après McGinnis et al., 1993) 
Longueur du plateau continental étroit : 75 km; longueur du plateau continental large : 300 km. 
En résumé, cette étude montre que si le couplage entre l’érosion marine et l’isostasie 
flexurale s’enregistre également par une séquence stratigraphique progradante et par une 
chute du niveau marin relatif, cet enregistrement stratigraphique peut également être produit, 
dans certains cas, par une chute du niveau eustatique. Seule la longueur du plateau continental 
peut être alors discriminante.  
1.6.3. ENREGISTREMENT DE LA CHARGE SEDIMENTAIRE 
Nous avons décrit jusqu’à présent les conséquences de la subsidence thermique et du 
flux sédimentaire issu de l’érosion de reliefs locaux sur l’enregistrement stratigraphique du 
bassin sédimentaire. Or, les sédiments accumulés pendant des dizaines de millions d’années 
dans le bassin sédimentaire représentent une charge importante sur la lithosphère qui répond 
par une flexuration isostatique (Watts et al., 1982).  
Watts (1989) s’est intéressé aux conséquences de la charge sédimentaire sur la 
géométrie des corps sédimentaires et du socle du bassin sédimentaire. Il démontre, au moyen 
de simulations, que la réponse du socle d’une marge passive à la charge du premier corps 
sédimentaire est une forme flexurale qui présente une subsidence maximale immédiatement 
sous la charge et une surrection des bordures. L’effet de cette charge est la formation d’une 
géométrie des sédiments en « S » (Watts, 1989) (Figure 20 – load 1). Lors d’une 
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sédimentation progradante caractéristique d’une marge passive, la charge engendrée par les 
prochains corps sédimentaires crée une déflexion qui affecte la géométrie des premiers corps 
sédimentaires (Watts, 1989) (Figure 20  – load 2 & load 3). En effet, ces nouvelles charges 
provoquent un fléchissement et une rotation des corps sédimentaires précédents, augmentant 
ainsi leur pente (Watts, 1989) (Figure 20 – load 2 & load 3). Les nouvelles charges étant 
surimposées aux précédentes, elles forment ainsi un offlap au niveau du plateau continental et 
un onlap en pied de pente (Watts, 1989) (Figure 20 – load 2 & load 3). Au cours du temps, 
cette charge sédimentaire augmente la largeur du bassin (Watts et al., 1982).  
 
Figure 20 : flexure progressive de la lithosphère suite à une charge sédimentaire 
progradante.  
Load 1, 2 et 3 correspondent respectivement à l’état initial, l’ajout d’une seconde charge puis d’une 
troisième charge. (figure modifiée d’après Watts, 2001) 
En résumé, si le couplage entre la charge sédimentaire et la réponse élastique du 
système ne modifie pas l’état stratigraphique du bassin sédimentaire, il exerce en revanche un 
contrôle important sur la déformation des corps sédimentaires constituant le prisme 
sédimentaire ainsi que sur la géométrie du socle du bassin. En effet, non seulement une 
augmentation de la charge sédimentaire produit une augmentation de la largeur et de la 
profondeur du bassin directement sous la charge sédimentaire, mais elle crée également une 
augmentation de la rotation et du fléchissement des corps sédimentaires. 
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1.6.4. ENREGISTREMENT DE LA VARIATION DU NIVEAU 
MARIN EUSTATIQUE 
Nous présentons ici l’enregistrement de la variation du niveau marin eustatique par le 
bassin sédimentaire. La variation du niveau marin eustatique au cours du temps n’est jamais 
prise en compte dans les modèles présentés précédemment. Or, c’est un processus à l’échelle 
globale qui, en faisant varier l’accommodation sur de courtes périodes de temps (20 000 ans à 
100 000 ans) et avec de faibles amplitudes (dizaine de mètres), exerce un contrôle très fort sur 
l’enregistrement du bassin sédimentaire des marges passives au niveau des faciès 
sédimentaires, du profil de dépôt et sur le partitionnement volumétrique entre les parties 
proximales et distales du bassin sédimentaire. 
L’eustatisme étant un processus global qui affecte l’enregistrement des marges 
passives à l’échelle du profil de dépôt, il n’a pas été pris en compte dans le travail présenté au 
cours de ce mémoire. En effet, notre étude est réalisée à une plus grande échelle, celle de la 
marge passive, et s’intéresse essentiellement aux conséquences des processus locaux 
(processus thermiques, isostasie flexurale et processus de surface) sur l’enregistrement post-
rift du bassin sédimentaire. 
1.6.5. VARIATIONS TEMPORELLES DE LA VITESSE DE 
SEDIMENTATION ET DU FLUX SEDIMENTAIRE SUR LES 
SYSTEMES NATURELS 
Comprendre l’histoire d’une marge passive nécessite également d’analyser la 
distribution temporelle des vitesses de sédimentation ou des flux sédimentaires qui alimentent 
le bassin. Celles-ci sont des indicateurs de la localisation temporelle d’événements qui ont 
affecté l’histoire d’une marge passive ou d’un continent. 
Nous présentons, ici, un résumé d’une synthèse sur les travaux de différents auteurs 
qui ont analysé l’enregistrement de la vitesse de sédimentation ou du flux sédimentaire post-
rift dans différents bassins de marges passives : marge est-américaine (Poag et Sevon, 1989), 
sud-est brésilienne (Chang et al., 1992), gabonaise (Leturmy et al., 2003; Lucazeau et al., 
2003), congolaise (Leturmy et al., 2003; Lucazeau et al., 2003), angolaise (Lavier et al., 2001; 
Leturmy et al., 2003; Lucazeau et al., 2003), namibienne (Gallagher et Brown, 1999b), sud-
africaine (Tinker et al., 2008), du sud-ouest africain (Rust et Summerfield, 1990) et du 
Zimbabwe (Walford et al., 2005). Ces résultats, décrits en détail dans le Chapitre 4, montrent, 
tout d’abord, la présence fréquente d’un premier pic de vitesse de sédimentation, ou de flux 
sédimentaire, au début de l’histoire post-rift de la marge, qui décroît ensuite de manière 
exponentielle. Ce premier pic est interprété comme la relaxation de l’épaulement de rift. Un à 
plusieurs autres pics ont également été observés au cours du post-rift, en fonction des marges 
analysées. Ces pics sont associés à différents événements (climatique, tectonique, eustatique) 
qui ont affecté les marges à différentes périodes. Les évolutions temporelles des vitesses de 
sédimentation et des flux sédimentaires sont donc très variables en fonction des marges 
passives.  
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1.6.6. CONCLUSION 
Les processus majeurs (isostasie flexurale, subsidence thermique, eustatisme, climat, 
processus mantéliques) affectant les marges passives sont enregistrés simultanément au cours 
du temps, par le bassin sédimentaire. Quelques études ont étudié spécifiquement 
l’enregistrement de certains processus. Si l’enregistrement de la subsidence thermique d’une 
marge soumise à un flux sédimentaire constant est considéré comme étant caractérisé par une 
première séquence rétrogradante suivie d’une séquence progradante, van Balen et al. (1995) a 
démontré que le couplage entre l’érosion continentale et l’isostasie flexurale produisait un 
flux sédimentaire et une réponse flexurale variables dans le temps. Le couplage entre 
l’érosion et l’isostasie flexurale, au niveau de l’épaulement, crée un flux sédimentaire local au 
début de l’histoire de la marge qui s’enregistre dans le bassin sous la forme d’une séquence 
progradante. Cette progradation est suivie par une séquence rétrogradante liée à la diminution 
du flux sédimentaire local en parallèle de la subsidence thermique.  
Watts (2001) a, quant à lui, étudié les conséquences de la charge sédimentaire 
consécutive au flux sédimentaire continental, sur la déformation du bassin sédimentaire et des 
corps constitutifs du prisme sédimentaire de la marge passive. Cette charge augmente la 
largeur du bassin, elle augmente également la subsidence dans le bassin. La déflexion ainsi 
produite crée une rotation des corps sédimentaires. Si la charge sédimentaire ne modifie pas 
l’organisation des séquences sédimentaires, elle modifie cependant la géométrie du bassin 
sédimentaire et des corps sédimentaires du prisme. 
Concernant l’eustatisme, ce processus fait varier l’accommodation sur de courtes 
périodes de temps (20 000 ans à 100 000 ans) et avec de faibles amplitudes (dizaine de 
mètres) modifiant ainsi significativement l’enregistrement du bassin sédimentaire (faciès 
sédimentaires, profil de dépôt, partitionnement volumétrique). Puisque ce processus est global 
et qu’il affecte l’enregistrement du bassin sédimentaire à une échelle inférieure à celle de 
notre travail, il n’a pas été pris en compte au cours de l’étude décrite dans ce mémoire. 
Enfin, comprendre l’enregistrement de processus locaux, régionaux ou globaux par le 
bassin sédimentaire nécessite d’étudier également les variations temporelles de la vitesse de 
sédimentation ou du flux sédimentaire préservé dans les bassins. Les études publiées sur les 
variations temporelles naturelles de la vitesse de sédimentation ou du flux sédimentaire 
montrent qu’une marge est affectée le plus souvent par un pic au début du post-rift, suivi 
parfois par un ou plusieurs autres pics au cours du post-rift. Ce premier pic est interprété 
comme la relaxation de l’épaulement de rift tandis que les pics suivants présentent une origine 
et une localisation temporelle diverses (ex : événements tectoniques, climat, chute du niveau 
marin). 
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1.7. DISCUSSION - CONCLUSION 
Nous concluons ce premier chapitre avec cette septième et dernière partie où nous 
discutons les différents points majeurs abordés sur, d’une part, les déformations produites 
respectivement par les différents processus affectant les marges passives au cours de leur 
histoire (voir sous-partie 1.7.1) et, d’autre part, sur l’enregistrement de ces déformations par 
la dénudation continentale et par le bassin sédimentaire le long des marges (voir sous-partie 
1.7.2). L’analyse des principaux résultats présentés au cours de notre synthèse 
bibliographique nous permet ainsi de déterminer les pistes de recherche à développer pour 
approfondir nos connaissances sur les mouvements verticaux post-rift produits par les 
processus intrinsèques au système marge passive (isostasie flexurale, processus thermiques, 
processus de surface) et sur l’enregistrement post-rift de ces mouvements verticaux par la 
dénudation continentale et par le bassin sédimentaire. 
1.7.1. MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DES MARGES 
PASSIVES 
Les marges passives sont des structures lithosphériques amincies qui présentent une 
déformation subtile intégrant la déformation intrinsèque du système (ex : isostasie flexurale, 
subsidence thermique), les déformations intra-plaques (ex : topographie dynamique produite 
par un point chaud) ainsi que les déformations en limite de plaques (ex : compression, 
extension). Cette déformation fine de la lithosphère s’exprime principalement en surface par 
un relief continental d’amplitude très variable (la centaine de mètres jusqu’à plus de quatre 
mille mètres).  
Afin de mieux comprendre la déformation complexe affectant une lithosphère 
amincie, des travaux fondés majoritairement sur des modélisations numériques ont donc été 
réalisés afin d’observer, quantifier, et analyser les conséquences de différents processus sur 
les mouvements verticaux le long de la lithosphère amincie : processus thermiques 
(conduction thermique, convection à petite échelle), processus mécaniques (rapport 
d’amincissement entre le manteau et la croûte continentale, élasticité de la lithosphère, 
flexuration de niveaux résistants au sein de la lithosphère, fluage de la croûte inférieure), 
processus tectonique (présence de zones compressives à proximité, ridge-push), processus 
climatiques (rebond post-glaciaire). Cependant, l’analyse de la déformation d’une lithosphère 
amincie est le plus souvent limitée au domaine continental et à la formation de l’épaulement 
de rift (ex : Buck, 1986; Gilchrist et Summerfield, 1990; van der Beek et al., 1994; Weissel et 
Karner, 1989). Certaines études se sont intéressées, quant à elles, exclusivement à la 
déformation du domaine aminci (ex : McKenzie, 1978).  
Concernant les mouvements verticaux continentaux, la synthèse bibliographique 
montre que les processus thermiques, mécaniques ou tectoniques permettent de produire un 
relief continental présentant une amplitude comprise entre 100 m et 2000-3000 m. Pour 
expliquer la formation en contexte extensif de reliefs présentant une amplitude supérieure à 
3000 m, van der Beek et al (1994) montrent qu’il est nécessaire que la lithosphère étirée soit 
caractérisée par une faible longueur de zone amincie et un état flexural élevé. En effet, selon 
ces auteurs, le contrôle le plus important sur la formation d’un épaulement de marge serait 
l’état flexural du système au moment du rifting, représenté en modélisation numérique par la 
profondeur de fibre. Afin de comprendre l’évolution de cet épaulement au cours de l’histoire 
post-rift de la marge passive, des auteurs (ex : Gilchrist et Summerfield, 1990) se sont 
intéressés aux interactions existant entre l’érosion et la réponse flexurale. Ces études montrent 
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que l’érosion entraîne un rebond isostatique. Ce couplage érosion-isostasie flexurale modèle 
la géométrie de l’épaulement et explique une érosion de l’épaulement en 50-100 Ma (van 
Balen et al., 1995 ; van der Beek et al., 1995).  
Quant aux mouvements verticaux en milieu marin, les travaux de McKenzie (1978) 
ont montré que la subsidence de la croûte continentale amincie des marges passives au cours 
du post-rift serait produite par un rééquilibrage conductif des isothermes et un réajustement 
isostatique. Watts et al (1982) ont, quant à eux, étudié le rôle de la charge sédimentaire sur la 
subsidence du bassin sédimentaire. Enfin, McGinnis et al. (1993) se sont également intéressés 
au couplage érosion-rebond isostatique mais en contexte marin, au niveau de la rupture de 
pente du prisme sédimentaire. 
Notre compréhension sur les mouvements verticaux affectant une marge passive au 
cours de son histoire repose principalement sur des études qui n’ont pris en compte que les 
effets de certains processus considérés le plus souvent séparément (isostasie flexurale, 
processus thermiques, couplage processus de surface-isostasie flexurale). Notre 
compréhension sur les mouvements verticaux est également segmentée entre le milieu 
continental d’une part et le milieu marin d’autre part. Rares sont les études sur les 
mouvements verticaux d’une marge passive à intégrer le système depuis le domaine non 
aminci jusqu’au domaine aminci. Par conséquent, les mouvements verticaux affectant le 
domaine de transition entre le domaine continental et le domaine marin sont encore mal 
compris.  
De plus, jusqu’à maintenant, les marges passives et les processus intrinsèques les 
affectant (processus thermiques, processus de surface, processus flexuraux…) ont été étudiés 
uniquement en deux dimensions. La dimension tridimensionnelle de ces structures et des 
processus qui les affectent n’ont jamais été pris en compte dans l’étude de l’évolution post-rift 
des marges passives. Par conséquent, non seulement les conséquences de processus 3D (ex : 
processus thermiques, processus de surface, processus flexuraux) sur les mouvements 
verticaux d’une marge passive sont méconnues, mais aussi leur importance par rapport aux 
mouvements verticaux calculés sur les simulations numériques 2D. 
Le premier objectif du mémoire étant d’approfondir notre compréhension sur les 
conséquences des processus locaux (isostasie flexurale, processus thermiques et processus de 
surface) sur les mouvements verticaux post-rift affectant les marges passives, nous avons 
donc observé, quantifié et analysé au cours de ce mémoire, les mouvements verticaux 
produits par le couplage entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale, et les processus 
de surface le long d’une marge passive, depuis le domaine continental jusqu’au domaine 
marin. Nous avons utilisé pour cela un modèle numérique, développé par Jean Braun, qui 
modélise en 3D, les processus thermiques, le processus d’isostasie flexurale et les processus 
de surface le long d’une marge passive. Afin de préciser notre compréhension sur la 
déformation produite par ce couplage le long des marges passives, nous avons observé, 
quantifié et analysé les conséquences d’une modification des différents facteurs internes 
(profondeur de fibre, épaisseur lithosphérique, densités lithosphériques, géométrie crustale de 
la zone amincie) et externes (variation de l’efficacité des processus de surface) d’une marge 
passive, sur les mouvements verticaux post-rift le long de simulations cylindriques. Cette 
étude paramétrique, réalisée de manière systématique, nous a également permis de réaliser 
une hiérarchisation méthodique de l’importance de ces différents facteurs sur l’isostasie 
flexurale et sur l’isostasie locale d’une marge passive. S’il existe dans la bibliographie des 
tentatives de hiérarchisation de différents facteurs sur la flexuration des marges passives (voir 
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travaux de van der Beek et al., 1994), ces hiérarchisations concernent seulement certains 
facteurs et elles se limitent à l’étude de l’amplitude de l’épaulement de rift. 
Nous nous sommes ensuite intéressés à l’étude des mouvements verticaux post-rift 
affectant une simulation présentant une géométrie crustale variant en 3D (géométrie de marge 
transformante) et qui est soumise à des processus thermiques, une isostasie flexurale et des 
processus de surface également en 3D. Ce travail a été réalisé sous la forme d’une seconde 
étude paramétrique. Les résultats de ce travail ont été ensuite comparés à ceux obtenus sur des 
simulations cylindriques de notre première étude paramétrique. Ce travail permet, d’une part, 
d’observer, quantifier et analyser les mouvements verticaux affectant une géométrie 3D de 
marge passive, et d’autre part, de comparer et hiérarchiser l’importance de cette déformation 
3D par rapport à la déformation cylindrique observée sur les simulations de notre première 
étude paramétrique. 
1.7.2. ENREGISTREMENT POST-RIFT DES MOUVEMENTS 
VERTICAUX 
Nous discutons, dans une première partie, les résultats publiés sur l’enregistrement des 
mouvements verticaux par la dénudation continentale, puis dans une seconde partie, les 
résultats publiés sur l’enregistrement des mouvements verticaux par le bassin sédimentaire. 
1.7.2.1.ENREGISTREMENT POST-RIFT DE LA DENUDATION 
CONTINENTALE 
La synthèse bibliographique présentée dans ce premier Chapitre montre que les 
précédents travaux publiés sur la dénudation continentale des marges passives ont 
essentiellement permis d’estimer, au moyen de simulations numériques ou de données 
collectées sur des marges passives actuelles, des quantités totales de dénudation ou des 
valeurs de taux de dénudation post-rift. Cependant, peu de travaux publiés ont étudié les 
conséquences respectives des différents processus affectant les marges passives au cours du 
post-rift sur la dénudation continentale des marges passives.  
Pour comprendre les conséquences du couplage entre l’isostasie flexurale, les 
processus thermiques et les processus de surface sur la dénudation continentale des marges 
passives, nous avons observé, quantifié et analysé, sur l’ensemble des simulations calculées 
par le code numérique Flex3D au cours des deux études paramétriques, la variation 
temporelle du taux de dénudation ainsi que la quantité totale de la dénudation le long des 
différentes simulations. Si, dans les précédents travaux publiés, l’étude de la dénudation 
continentale est le plus souvent séparée de l’étude de l’enregistrement du bassin sédimentaire, 
nous avons couplé, au cours de ce mémoire, ces deux types de données afin de bien 
comprendre les conséquences des mouvements verticaux sur la dynamique post-rift des 
processus de surface le long des marges passives, et sur les enregistrements de la dénudation 
et du bassin sédimentaire le long des marges passives. 
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1.7.2.2.ENREGISTREMENT POST-RIFT DU BASSIN SEDIMENTAIRE 
Le bassin sédimentaire des marges passives est le lieu d’enregistrement de processus 
locaux (ex : isostasie flexurale, subsidence thermique, processus de surface), régionaux (ex : 
zone de subduction, collision, point chaud, climat) ou globaux (ex : climat, eustatisme). Pour 
étudier l’enregistrement de ces différents processus par le bassin sédimentaire, différentes 
données sont utilisées : l’architecture stratigraphique, le flux sédimentaire, la déformation du 
bassin sédimentaire… Cependant, l’enregistrement cumulé des différents processus au sein 
d’un même bassin sédimentaire rend difficile la distinction de chacun de ces processus 
enregistrés. Avant d’accéder à l’enregistrement des processus régionaux ou globaux, il est 
tout d’abord nécessaire de distinguer et comprendre l’enregistrement des processus locaux. 
Quelques études publiées, basées sur des modélisations numériques, se sont 
concentrées principalement sur l’enregistrement stratigraphique en 2D de processus locaux 
affectant les marges passives. En effet, McGinnis et al. (1993) ont étudié l’enregistrement 
stratigraphique de la réponse flexurale à l’érosion de la rupture de pente du prisme 
sédimentaire. Ensuite, van Balen et al. (1995) ont étudié l’enregistrement stratigraphique de 
l’érosion de l’épaulement de rift et le rebond flexural associé. Watts et al (1982, 1989, 2001) 
ont, quant à eux, principalement étudié les conséquences de la réponse élastique de la 
lithosphère à l’effet de charge sédimentaire, sur la déformation du bassin sédimentaire et des 
corps sédimentaires constitutifs du prisme sédimentaire. 
La synthèse bibliographique montre donc que peu d’études ont été réalisées pour 
comprendre les effets respectifs des processus locaux, régionaux ou globaux sur l’architecture 
stratigraphique du prisme sédimentaire, sur l’évolution temporelle du flux sédimentaire, ou 
sur les déformations du bassin sédimentaire et des corps sédimentaires constitutifs du prisme. 
De même, on connaît également mal la part du volume sédimentaire produit par les différents 
processus dans le volume sédimentaire total piégé dans les bassins sédimentaires des marges 
passives. 
Le deuxième objectif de ce mémoire étant de déterminer et comprendre 
l’enregistrement, par le bassin sédimentaire, des mouvements verticaux produits le long des 
marges passives par les processus locaux, nous avons étudié, pour chacune des simulations 
réalisées au cours des deux études paramétriques, le volume sédimentaire total déposé dans le 
bassin sédimentaire, l’évolution post-rift du flux sédimentaire, l’évolution spatio-temporelle 
des vitesses de sédimentation, les évolutions temporelles de l’architecture stratigraphique,  
des géométries du bassin sédimentaire et des corps sédimentaires constitutifs du prisme 
sédimentaire. 
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CHAPITRE 2. – Variabilité de la géométrie 
lithosphérique d'une marge passive. 
Pour contraindre la modélisation numérique (voir Chapitre 3), nous avons dû réaliser 
une synthèse bibliographique non exhaustive de la géométrie de marges passives actuelles à 
partir principalement de coupes géophysiques publiées. L’objectif principal de cette synthèse 
est d’extraire de ces différentes coupes une géométrie crustale de référence nécessaire à la 
modélisation numérique. À travers ce travail, il nous sera également permis d’établir des 
ordres de grandeur sur la variabilité des géométries. Si cette synthèse permet d’extraire une 
géométrie synthétique fondée sur des valeurs médianes obtenues à partir de mesures 
effectuées sur les différentes coupes géophysiques retenues, cette géométrie de référence n’est 
cependant pas représentative de la géométrie de toutes les marges mondiales.  
De plus, afin de mieux comprendre les mécanismes de déformation d’une marge 
passive, nous avons, dans un premier temps, réalisé une étude approfondie sur une marge 
précise, la marge namibienne. Ce travail ponctuel nous a préparés à l’étude plus générale des 
marges passives.  
Ces différents travaux sont décrits dans ce second chapitre. Après une présentation de 
l’étude, nous présentons, sous forme d’un article, le travail réalisé sur la géométrie et 
l’évolution post-rift de la marge nord-namibienne. Nous présentons ensuite les autres zones 
d’études choisies, suivies par une présentation des coupes géologiques utilisées au cours de 
cette étude. Puis, sont décrits les résultats en fonction de critères géométriques choisis, en 
partant du domaine non aminci vers le domaine aminci. Les premiers critères décrits sont 
l’épaisseur lithosphérique non amincie, l’épaisseur de la croûte continentale non amincie, son 
altitude moyenne, la géométrie du relief (longueur et amplitude), la profondeur de fosse 
(distance entre la topographie moyenne de la croûte océanique et le domaine le plus profond 
du socle de la croûte amincie), la géométrie de la croûte continentale amincie, la longueur de 
la transition océan-continent (TOC) et, pour finir, la hauteur de la marge (distance entre 
l’altitude moyenne du socle de la croûte continentale non amincie et l’altitude moyenne du 
sommet de la croûte océanique). Enfin, l’analyse des différents critères géométriques a mis en 
avant l’importance du contexte régional sur la position verticale de certaines marges passives. 
Ce résultat est décrit dans une 13ème et dernière partie. 
2.1. PRESENTATION 
Les marges passives présentent actuellement une géométrie très variable et il n’existe 
pas de synthèse approfondie à l’échelle globale sur la géométrie lithosphérique des marges 
passives qui pourrait, d’une part, contraindre la géométrie crustale de référence et, d’autre 
part, permettre d’évaluer la variabilité de cette géométrie. Ces données sont essentielles pour 
contraindre les deux études paramétriques de ce mémoire. 
L’objectif de l’étude présentée ici est donc de produire une géométrie crustale de 
référence nécessaire à la modélisation numérique et d’évaluer, par la même occasion, des 
ordres de grandeur sur la variabilité des critères géométriques de marges passives et de 
déterminer, si possible, les processus responsables et leur importance. 
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Pour réaliser cette analyse géométrique sur différentes marges, nous avons utilisé deux 
sources de données : des coupes géophysiques bibliographiques et des grilles numériques 
(Etopo2 pour la topographie et la carte numérisée des isopaques sédimentaires de l’Atlantique 
Central et Sud de la base de données d’Emery et Uchupi (1984).  
La démarche de cette étude est, dans un premier temps, d’étudier en détail une marge 
passive, la marge nord-namibienne, afin de mieux comprendre les mécanismes de sa 
déformation et leur évolution au cours du post-rift. Cette étude nous a permis d’affiner notre 
compréhension du système marge avant de réaliser une étude plus générale sur différentes 
marges du globe. 
Dans un second temps, nous avons choisi, à l’échelle mondiale, les différents lieux 
d’étude nécessaires à l’analyse géométrique de différentes marges passives. Nous avons 
principalement centré notre analyse sur les marges atlantiques pour différentes raisons : grand 
nombre de données publiées, âge de rifting s’étalant du Jurassique moyen au Crétacé 
inférieur, amplitude du relief très variable (quelques centaines de mètres en Mauritanie et plus 
de 3000 m en Afrique du Sud et Namibie), présence de marges volcaniques et non 
volcaniques. Puis, nous avons déterminé huit critères géométriques pertinents caractérisant 
une marge passive et les processus mis en jeu. Ces critères géométriques sont synthétisés sur 
la Figure 21. Ensuite, nous mesurons chaque critère sur les coupes géologiques sélectionnées 
et nous déterminons une valeur minimale, une valeur maximale, une valeur majoritaire et 
enfin une valeur médiane. Cette dernière est la valeur du paramètre étudié qui divise le 
nombre de valeurs mesurées en deux parties ayant le même nombre de valeurs. Cette valeur 
permet d'atténuer l'influence perturbatrice de valeurs extrêmes enregistrées dans des contextes 
particuliers. Quant à la valeur majoritaire, elle correspond à la valeur la plus représentée 
parmi les coupes analysées.  
 
Figure 21 : critères définissant la géométrie d’une marge passive et processus majeurs 
associés. 
Enfin, nous établissons, à partir des valeurs médianes ou des valeurs majoritaires, une 
géométrie de référence nécessaire pour la modélisation numérique.  
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2.2. DESCRIPTION D’UNE MARGE PASSIVE ET DE 
SON EVOLUTION POST-RIFT : LA MARGE PASSIVE 
NORD-NAMIBIENNE 
Au cours de ce mémoire, nous étudions, d’une part, les mouvements verticaux post-rift 
produits par le couplage entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les processus 
de surface le long des marges passives, et d’autre part, l’enregistrement post-rift de ces 
mouvements verticaux par la dénudation continentale et par le bassin sédimentaire. Si notre 
étude est générale et se fonde sur des simulations numériques calculées à partir du modèle 
numérique Flex3D (voir Chapitre 3), nous avons également étudié, de manière détaillée, 
l’évolution post-rift d’une marge passive, la marge nord-namibienne, depuis le domaine 
océanique jusqu’au domaine continental. Cette étude a été réalisée à partir de données 
géologiques (coupes sismiques, données de puits, données de terrain, bases de données 
crustales, sédimentaires et topographiques) et permet une bonne comparaison avec les 
résultats obtenus à partir des simulations numériques réalisées dans le cadre de ce mémoire. 
Cette étude est présentée sous forme d’article. Nous présentons, dans une première 
sous-partie, un rapide résumé de l’article, puis, dans une seconde partie, la version soumise de 
l’article. 
2.2.1. ÉVOLUTION POST-BREAKUP ET PALEOTOPOGRAPHIE 
DE LA MARGE NORD-NAMIBIENNE PENDANT LE MESO-
CENOZOÏQUE (RESUME) 
Les marges passives présentent des caractéristiques structurales ou morphologiques 
qui résultent du couplage entre des effets locaux et des processus globaux. Plusieurs études 
ont été réalisées soit en domaine continental, soit en domaine marin. Peu d’études intègrent 
les deux domaines depuis la croûte inférieure jusqu’à la surface. Nous proposons donc une 
étude sur l’évolution post-rift de la marge nord-namibienne en terme de déplacements 
verticaux, de flux sédimentaires, de dénudation et de paléotopographie, depuis le domaine 
continental jusqu’au domaine océanique. 
La marge namibienne (Figures 2 et 3 de l’article) se situe sur la bordure sud-ouest du 
plateau sud-africain. Elle a été formée au cours du rifting à l’origine de l’ouverture de l’Océan 
Atlantique Sud, il y a 130 Ma. Les dernières phases du rifting sont marquées par un important 
événement magmatique, la province magmatique du Paraná-Etendeka qui a affecté la 
Namibie et le Brésil (Stollhofen et al. 1998 ; Jerram and Widdowson, 2005). Ce magmatisme 
a été produit par la remontée du point chaud Tristan da Cunha dont la principale phase a eu 
lieu il y a 132 Ma.  
Concernant la topographie de la marge, du fait de l’existence du plateau sud-africain, 
le domaine continental de la marge est marqué par une topographie surélevée avec une 
altitude moyenne autour de 1200 m. Ce plateau est séparé du domaine côtier et du domaine 
océanique par un escarpement atteignant localement 2500 m d’altitude (Aizawa et al., 2000 ; 
Raab, 2001). Cet escarpement est discontinu et disparaît au niveau de la ceinture du Damara 
(Figure 2 de l’article). La transition entre le plateau sud-africain et le domaine océanique est 
donc complexe mais peu contrainte. Nous analysons cette transition au moyen d’une coupe 
crustale synthétique réalisée le long de la rivière de l’Ugab, près des coulées volcaniques 
fossiles de l’Etendeka (Figure 3 de l’article). Cette coupe mesure 1200 km de long (Figure 4 
de l’article) et a été produite à partir d’observations de terrain dans la région du Damara 
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(Figure 5 de l’article) et d’une compilation de données : données SRTM (NASA, 
http://www2.jpl.nasa.gov) et Etopo2 (Smith and Sandwell, 1997) pour la topographie, Crust2 
(Artemieva and Money, 2001) et de lignes sismiques crustales publiées (Light et al., 1991 ; 
Gladczenko et al., 1997 ; Gladczenko et al., 1998 ; Bauer et al., 2000 ; Trumbull et al., 2002) 
pour la profondeur du Moho, et d’une carte des isopaques sédimentaires d’Emery et Uchupi 
(1984) et des données sismiques publiées (Light et al., 1991) pour la géométrie du prisme 
sédimentaire. 
Cette coupe crustale de 1200 km de long comprend 450 km de plateau sud-africain et 
250 km de croûte océanique. Suivant un profil E-W, la description de la géométrie de la 
marge nord-namibienne montre, tout d’abord, une croûte continentale non amincie présentant 
une épaisseur de 38 km qui diminue légèrement à 33 km vers le domaine aminci. Le socle est 
formé par la ceinture du Damara qui sépare le craton du Congo au nord du craton du Kalahari 
au Sud (voir Figure 3 de l’article). Quant à la topographie, elle décroît progressivement 
jusqu’au niveau marin sans ruptures significatives, sauf au niveau des lieux de mise en place 
de massifs intrusifs. 
Ensuite, la zone amincie présente une longueur de 400 km et correspond à une 
diminution de la profondeur du Moho de 38 km à l’est à 13 km à l’ouest (Figure 4 de 
l’article). La remontée du Moho est relativement constante sauf près de la transition océan-
continent (TOC) où il existe une zone plus épaisse de 150 km de long. La zone amincie est 
également caractérisée par une fosse atteignant 12 km de profondeur et elle est comblée par 
une importante épaisseur sédimentaire. L’empilement sédimentaire y est divisé en deux 
unités : une première unité, à la base de l’épaisseur sédimentaire, qui correspond aux dépôts 
pré- et syn-rift dont l’âge varie entre le Jurassique supérieur et l’Hauterivien (formations 
Karoo et Etendeka) et une seconde unité correspondant aux sédiments post-rift  qui débute au 
Barrémien et se termine à la fin du Pléistocène. Les deux unités sont séparées par une 
discontinuité datée au Jurassique supérieur. Les coulées volcaniques de l’Etendeka terminent 
la séquence sédimentaire syn-rift. De plus, cette fosse sépare une croûte continentale 
faiblement amincie, caractérisée par des blocs basculés orientés vers le domaine marin, d’une 
croûte fortement amincie marquée par des blocs basculés orientés vers le domaine continental, 
la présence de SDRs et d’un sous-placage (Figure 4 de l’article). Ces données indiquent une 
géométrie de marge à la transition entre une marge non volcanique type et une marge 
volcanique type. 
Pour finir la description de la géométrie de la marge passive nord-namibienne, la 
transition entre la croûte océanique et la croûte continentale amincie correspond à une faille 
listrique qui coupe la totalité de la croûte et rejoint le Moho (voir Figure 4 de l’article). À 
l’ouest de cette faille, la croûte océanique est épaisse de 4,8 km et s’épaissit vers l’Ouest 
jusqu’à atteindre, au bout de 150 km, l’épaisseur habituelle de 8 km (voir Figure 4 de 
l’article). La couverture sédimentaire reposant sur la croûte océanique s’amincit 
progressivement vers l’ouest, passant de 2,5 km d’épaisseur à moins de 1 km. Au-dessus de la 
transition océan-continent repose un dépôt centre atteignant localement 4 km d’épaisseur 
(voir Figure 4 de l’article). Quant à la profondeur du plancher océanique au large de la marge 
namibienne, elle est plus faible (-5000 m à -4500m) que les profondeurs observées sur les 
autres régions de l’Océan Atlantique Sud (-5500/-6000 à -5000m environ) (voir Figure 6 de 
l’article). De plus, le plancher océanique au large de la marge namibienne est intrudé par de 
nombreux monts sous-marins dispersés. Ces données suggèrent fortement que le domaine 
océanique de la marge namibienne est supporté dynamiquement par un processus mantélique, 
comme une convection mantélique anormale ou une remontée de plume. Il est à noter que ce 
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domaine océanique peu profond est corrélé avec la présence du plateau sud-africain en 
domaine continental. 
Les mouvements verticaux post-rift du socle de la marge nord-namibienne sont 
estimés à partir de la courbe de subsidence du domaine océanique et de la combinaison de 
quelques marqueurs continentaux, comme la profondeur des intrusions magmatiques, et les 
traces de fission sur apatites. Trois domaines, caractérisés par différentes histoires de 
mouvements verticaux post-rift, ont été identifiés le long de la marge nord-namibienne : 1°) 
un domaine continental en surrection, 2°) un domaine de transition affecté par une phase de 
surrection suivie par une phase de subsidence, et 3°) un domaine océanique subsidant (Figure 
10 de l’article). La subsidence en mer varie le long du domaine océanique avec un maximum 
au niveau de la fosse profonde. L’étude couplée des mouvements verticaux en domaine marin 
et en domaine continental montre qu’il n’existe pas de strictes corrélations entre les taux et les 
quantités de surrection continentale et les taux et quantités de subsidence océanique (Figure 
10 de l’article) : le taux de surrection le plus fort sur le domaine continental n’a pas été atteint 
au même moment que le taux de subsidence le plus fort sur le domaine océanique. Il existe 
une indépendance relative entre les comportements des deux domaines. 
Pour finir, la reconstruction de l’évolution du domaine continental indique une 
dénudation régulière de 5-6 km depuis 130 Ma (Figure 8 de l’article). L’évolution 
décroissante de la dénudation au cours du temps correspond à la relaxation d’un relief formé à 
la fin du rifting. Cette dénudation régulière n’est pas compatible avec des changements de 
taux de surrection au cours du Crétacé supérieur comme proposés dans différentes études 
publiées (Smith, 1982 ; Patridge et Maud, 1987 ; Nyblade et Sleep, 2003). En intégrant les 
ajustements isostatiques et la dénudation de surface, la paléotopographie peut être estimée 
depuis la fin du rifting jusqu’à maintenant (Figure 11 de l’article). L’estimation de l’évolution 
temporelle de la paléotopographie du domaine continental de la marge passive nord-
namibienne indique : 1°) la présence d’un haut plateau (> 1000 m) depuis au moins 
l’Hauterivien, 2°) une topographie élevée avant la mise en place des coulées basaltiques 
Etendeka, 3°) une élévation maximale due à la mise en place des coulées basaltiques 
Etendeka et non au rifting, et 4°) un haut plateau régulièrement érodé au cours du Mésozoïque 
et du Cénozoïque. L’origine du haut plateau sud-africain est donc ancienne. Il a probablement 
été formé au cours du Karoo. L’association d’une faible profondeur du plancher océanique au 
large de la marge namibienne et l’existence du haut plateau sud-africain en domaine 
continental suggère un support dynamique de la topographie par des processus mantéliques 
depuis au moins 140 Ma. 
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2.2.2. POST-BREAKUP EVOLUTION AND PALAEOTOPOGRAPHY 
OF THE NORTH NAMIBIAN MARGIN DURING THE MESO-
CENOZOIC (ARTICLE) 
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2.3. PRESENTATION DES ZONES D’ETUDE 
Ce travail est réalisé à partir de 15 zones d’étude (Figure 22) choisies en fonction de 
l’âge du rifting, de la variabilité géométrique des marges, des différents contextes géologiques 
ainsi que du caractère conjugué de certaines marges. 
 
Figure 22 : localisation des zones d’étude 
Les 15 zones d’étude sont : 
• la marge norvégienne et la marge du Groenland qui sont considérées comme 
les marges passives volcaniques types. Elles ont été formées durant l’ouverture de 
la mer de Norvège, au Paléocène-Eocène.  
• Les marges britanniques (Edoras Bank, Goban Spur, Hatton Bank) sont des 
marges passives dont l’âge du rifting est mal connu, à l’exception de la marge 
d’Hatton Bank (déchirure continentale au Crétacé Moyen, Barton et White, 1997).  
• La marge canadienne et la marge marocaine sont deux marges conjuguées liées 
aux premières phases de l’éclatement de la Pangée. Le rifting eut lieu au cours de 
la période Trias-Lias et fut marqué, dans sa phase terminale, par un épisode 
magmatique majeur : le CAMP (Central Atlantic Magmatic Province) (Maillard et 
al., 2006).  
• La marge ibérique est née de l’ouverture de l’Océan Atlantique Central-Nord 
entre le Jurassique et le Crétacé inférieur. Elle est considérée comme la marge 
passive non volcanique type. Or, cette marge est complexe du fait de la présence 
d’une ride de péridotite à la transition entre la croûte océanique et la zone amincie. 
Elle est également complexe du fait de la géométrie irrégulière de sa croûte 
amincie. En effet, celle-ci présente un niveau crustal intermédiaire. 
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• La marge est-américaine et la marge mauritanienne sont également des marges 
passives conjuguées qui ont été formées au cours du début de l’éclatement de la 
Pangée, au Trias supérieur. La première croûte océanique est apparue au 
Jurassique Moyen, lors de l’ouverture de l’Océan Atlantique Central. 
• La marge angolaise a été formée il y a 120 Ma, lors de l’ouverture de l’Atlantique 
Sud.  
• La marge du Parana et la marge namibienne sont également deux marges 
passives conjuguées créées il y a 135 Ma, lors de l’ouverture de l’Océan 
Atlantique Sud. Ces marges sont inscrites dans un contexte régional particulier 
puisqu’elles se situent au niveau d’anomalies topographiques dont l’origine est 
encore débattue. 
• La marge d’Argentine et la marge sud-africaine sont des marges passives 
conjuguées formées au début de l’ouverture de l’Océan Atlantique Sud (135 Ma), 
comme les marges du Parana et de la Namibie. De même, la marge d’Argentine et 
la marge sud-africaine sont situées dans un contexte régional particulier puisque la 
marge d’Argentine se situe dans un contexte d’avant-pays tandis que la marge sud-
africaine se situe, tout comme la marge namibienne, au niveau du plateau sud-
africain. 
• La marge sud-est australienne a été formée suite à un rifting qui débuta au 
Jurassique Supérieur (Tithonien, 145-140 Ma) et se termina au Turonien (∼90Ma) 
(Miller et al., 2002). 
• La marge ouest-indienne a été formée suite à la séparation de l’Inde et de 
Madagascar à la fin du Crétacé (Todal et Edholm, 1998). Cette marge se situe au 
niveau des Trapps du Deccan. 
S’il n’a pas été observé de volcanisme syn-rift sur certaines marges (Goban Spur, 
Edoras Bank, la marge mauritanienne, la marge sud-est australienne - Finlayson et al., 1998, 
et la marge angolaise - Contrucci et al., 2004), d’autres marges peuvent présenter un caractère 
volcanique syn-rift plus ou ou moins marqué. En effet, sur certaines marges, il a été observé 
uniquement des épanchements basaltiques très particuliers, appelés Seaward Dipping 
Reflector (SDR) (la marge du Parana - Bauer et al., 2000, la marge d’Argentine - Bauer et al., 
2000, et la marge sud-africaine - Bauer et al., 2000). Sur d’autres marges présentant 
également des SDR, il a été observé des sous-placages de matériel mafique sous la croûte 
continentale (la marge norvégienne, la marge du Groenland, la marge d’Hatton Bank - White 
et al., 2008, la marge est- américaine - Holbrook et al., 1994a; Holbrook et al., 1994b, la 
marge namibienne - Gladczenko et al., 1998, et la marge ouest-indienne - Hinz, 1981; Todal 
et Edholm, 1998). 
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2.4. PRESENTATION DES COUPES GEOLOGIQUES 
UTILISEES 
Il existe des bases de données mondiales sur l’épaisseur crustale (Pasyanos et 
Nyblade, 2007 pour le continent africain et Mooney et al., 1998 pour le monde), mais leur 
résolution est trop faible pour réaliser une analyse géométrique précise. Nous avons donc 
analysé des coupes géologiques crustales obtenues dans la bibliographie ainsi que des 
données provenant de trois bases de données mondiales :  
• la synthèse globale de l’épaisseur lithosphérique d’Artemieva (2006) ;  
• le modèle numérique de la topographie globale, Etopo2 
(http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/global/etopo2.html); 
•  et la carte d’isopaque sédimentaire de l’Atlantique Central et Sud de la 
base de données d’Emery et Uchupi (1984). 
S’il existe des modèles numériques de la topographie mondiale plus précis qu’Etopo2 
(données SRTM, GTOPO 30), pour autant ces données ne concernent uniquement que le 
domaine continental. Or notre étude s’étendant du domaine continental jusqu’au domaine 
marin, Etopo2 est la seule base de données qui nous permet d’obtenir des topographies 
homogènes aussi bien à terre qu’en mer. Concernant la précision de la base de données, si la 
résolution d’Etopo2 est de 2 arcminutes, la résolution de nos simulations est, quant à elle, 
principalement de 10,2 arcminutes. La résolution d’Etopo2 est donc suffisante pour notre 
étude. Quant au choix de la base de données d’épaisseurs sédimentaires d’Emery et Uchupi 
(1984), s’il existe également d’autres bases de données sur les isopaques sédimentaires 
comme la base de données mondiale d’Exxon ou les cartes géologiques de l’Afrique éditées 
par l’UNESCO en 1990, celles-ci ne donnent une information que sur les isopaques totales de 
tous les bassins sédimentaires et elles ne permettent pas une vérification des données. Les 
avantages de la base de données d’Emery et Uchupi (1984) est justement une mise à 
disposition des sources, principalement des données de forage et des profils sismiques, qui ont 
permis la réalisation des cartes d’isopaques. De plus, elle nous donne les isopaques 
sédimentaires des bassins de marges passives uniquement et sur deux pas de temps : 
isopaques sédimentaires totales et isopaques sédimentaires du Néogène. Enfin, les cartes 
d’isopaques concernent tout l’Atlantique, du nord au sud. Or, cet Océan est bordé par les 
marges passives et constitue notre principal chantier d’étude. 
Au total, 44 coupes ont été utilisées au cours de l’étude et elles sont réparties sur 15 
zones d’étude (Figure 22). Le Tableau 1 présente les différentes coupes par zone d’étude et en 
fonction des sources utilisées (bibliographie ou bases de données mondiales) ainsi que des 
données géophysiques utilisées.  
Afin de présenter les coupes géologiques utilisées, nous avons divisé cette quatrième 
partie en deux sous-parties. Dans un premier temps, nous présentons les coupes crustales 
bibliographiques et, dans un second temps, nous présentons des coupes topographiques et des 
coupes de sub-surface obtenues à partir des bases de données Etopo2 et d’Emery et Uchupi 
(1984). 
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Tableau 1 : présentation des coupes étudiées en fonction des zones d’étude. 
Le tableau mentionne les données utilisées. 
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2.4.1. COUPES CRUSTALES BIBLIOGRAPHIQUES 
Parmi les 44 coupes analysées, 34 coupes sont issues de travaux antérieurs publiés et 
sont réparties sur 12 zones d’étude (Tableau 1 et Figure 22). Celles-ci constituent donc la base 
de notre étude. Ces coupes crustales résultent d’une compilation de données géophysiques 
(sismique réflexion, sismique réfraction et gravimétrie) (Tableau 1).  
La Figure 23 illustre une coupe par zone d’étude. Le choix des coupes de la littérature 
a été conditionné par la qualité de l’information sur la géométrie crustale : géométrie du socle 
et du Moho. La géométrie des différents prismes sédimentaires présents sur les marges a été 
simplifiée. La difficulté a été de trouver des coupes qui intègrent l’ensemble de la structure 
d’une marge passive, depuis la partie continentale non amincie jusqu’à la croûte océanique. 
Certaines coupes commencent au niveau de croûte non amincie et se terminent au niveau de la 
croûte océanique, par exemple la marge marocaine (Maillard et al., 2006). D’autres coupes 
débutent au niveau de la croûte amincie et s’achèvent au niveau de la croûte océanique (ex : la 
marge angolaise, Moulin, 2003). Enfin, la coupe ibérique de Zelt et al. (2003) inclut le début 
de la croûte amincie jusqu’à la transition océan-continent (TOC).  
Ces coupes montrent que la géométrie de la zone amincie est très variable selon les 
marges passives (Figure 23). En effet, si la zone amincie du Groenland présente, à certains 
endroits, la longueur la plus faible de notre étude, la zone amincie de la Norvège présente, 
quant à elle, la longueur la plus importante. Concernant les marges britanniques (Edoras 
Bank, Goban Spur, Hatton Bank), leurs caractéristiques principales sont d’être des marges 
immergées et étroites. La géométrie de la zone amincie de la marge canadienne, de la marge 
marocaine et de la marge angolaise est marquée par une décroissance rapide de l’épaisseur 
crustale suivie par une décroissance plus lente. Les marges est- américaine et mauritanienne 
présentent une fosse profonde (distance entre l’altitude moyenne du plancher océanique et le 
domaine le plus profond du socle de la croûte amincie) associée à un bassin sédimentaire 
important. Quant à la marge namibienne, celle-ci présente une zone amincie caractérisée par 
une diminution rapide de l’épaisseur crustale suivie par un niveau crustal intermédiaire 
d’épaisseur plus ou moins constante. La transition entre ces deux segments est marquée par 
une fosse et une épaisseur crustale localement plus faible. Enfin, les marges sud-est 
australiennes et ouest-indiennes ont une géométrie de zone amincie caractérisée par une 
décroissance progressive. 
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Figure 23 : localisation des zones d’étude et présentation de coupes crustales utilisées. 
Les coupes ont été dessinées à la même échelle. A côté de chaque marge présentée est associé un plan de 
position de la coupe. Chaque marge passive est rattachée par un trait rouge à sa zone d’étude respective. 
Les cercles rouges et les étoiles noires sur la carte du monde localisent les 15 zones d’étude et représentent 
la nature de la donnée : cercles rouges = coupes crustales ;  étoiles noires = profils topographiques et 
coupes de sub-surface (Etopo2 et isopaques sédimentaires d’Emery et Uchupi, 1984). 
2.4.2. COUPES TOPOGRAPHIQUES ET DE SUB-SURFACE 
Les dix coupes restantes sont de simples coupes topographiques ou des coupes de sub-
surface. Ces dernières associent un profil topographique et un profil de socle le long d’une 
marge passive (Figure 24). Ces dix coupes sont réparties sur dix lieux d’étude (Figure 23) et 
intégrent le domaine continental et le domaine marin.  
 
Figure 24 : exemple de coupe de sub-surface : la marge mauritanienne. 
Parmi ces dix coupes, trois sont des profils topographiques (marges norvégienne, 
indienne et australienne) et les sept coupes restantes sont des coupes de sub-surface localisées 
sur les marges de l’Atlantique Central et Sud. 
Pour diverses raisons, nous n’avons pas pu construire de coupes de sub-surface pour 
cinq zones d’étude : épaisseur importante de glace au Groenland ; présence, au Canada, d’un 
relief de grande longueur d’onde (1000 km) produit par le rebond post-glaciaire Holocène ; 
topographie ibérique liée à la compression pyrénéenne ; relief de limite de plaque au Maroc et 
enfin l’immersion des marges britanniques (topographie lissée par les dépôts sédimentaires).  
Dans un premier temps, nous expliquons la méthode de construction des profils 
topographiques et des coupes de sub-surface puis nous validerons, dans une seconde sous-
partie, les coupes de sub-surface en les confrontant avec des résultats obtenus à partir de 
coupes géophysiques de la littérature. 
2.4.2.1.CONSTRUCTION DES PROFILS TOPOGRAPHIQUES ET DES 
COUPES DE SUB-SURFACE 
Les profils topographiques ont été extraits d’Etopo2, une grille numérique de la 
topographie globale terrestre dont la résolution est de 2 x 2 arcminutes. Ces données dérivent 
d’observations d’altimétries satellitaires combinées à des mesures écho-sondeurs à partir de 
navires. Concernant les profils de socle des coupes de sub-surface (Figure 24), ils ont été 
construits à partir des isopaques sédimentaires totales de l’Atlantique Central et Sud de la 
base de données d’Emery et Uchupi (1984) (Tableau 1). Ces isopaques ont été établies à partir 
de profils sismiques et de forages. Pour obtenir la géométrie du socle, nous avons converti, 
dans un premier temps, ces cartes en grilles numériques via le modeleur GOCAD. Nous avons 
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ensuite soustrait les données d’épaisseur totale de sédiments aux données topographiques 
d’Etopo2. 
Pour ne pas prendre en compte les effets locaux, nous avons réalisé, pour chacun des 3 
profils topographiques,une série de cinq profils que nous avons ensuite moyennés. 
Concernant chacune des sept coupes de sub-surface, nous avons réalisé une série de dix 
coupes topographiques associées à dix coupes de socle qui ont été ensuite moyennées.  
2.4.2.2. VALIDATION DES COUPES DE SUB-SURFACE 
Pour vérifier la pertinence sur la géométrie des coupes de sub-surface ainsi obtenues, 
nous avons voulu les comparer avec des coupes crustales de la bibliographie. Or quatre zones 
d’étude présentent à la fois des coupes crustales et des coupes de sub-surface : la marge est-
américaine, la marge angolaise, la marge du Parana et la marge namibienne. Cette 
comparaison est résumée dans le Tableau 2 et se concentre sur deux critères géométriques : la 
profondeur de fosse et la hauteur de marge. 
 
Tableau 2 : comparaison des résultats obtenus à partir des coupes crustales et des 
coupes de sub-surface. 
Mis à part la hauteur de la marge est-américaine (5 km de différence entre les deux 
types de coupes), la comparaison montre que si la différence entre les mesures des deux 
coupes est quelquefois égale à un kilomètre (ex : profondeur de fosse et hauteur de marge de 
la marge angolaise), elle y est souvent inférieure (ex : profondeur de fosse et hauteur de la 
marge du Parana). Au regard de la dimension pluri-kilométrique de ces paramètres, cette 
imprécision apparaît donc raisonnable. 
2.5. ÉPAISSEUR DE LA LITHOSPHERE 
Pour commencer la présentation des résultats géométriques obtenus, nous décrivons, 
en premier, l’épaisseur de la lithosphère. Cette épaisseur est définie à partir de la profondeur 
de l’isotherme 1330°C – 1350°C. Ce paramètre est obtenu à partir des cartes d’épaisseur 
lithosphérique d’Artemieva (2006) et il renseigne principalement sur l’activité des processus 
mantéliques (point chaud, convection à petite échelle) et sur l’état thermique des lithosphères 
(présence de cratons ou lithosphères amincies). 
Nous présentons, dans une première sous-partie, les données utilisées puis, dans une 
seconde sous-partie, les résultats obtenus. 
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2.5.1. DONNEES UTILISEES 
La troisième base de données utilisée dans la construction de la géométrie 
lithosphérique de marges passives est l’estimation de l’épaisseur de la lithosphère à l’échelle 
mondiale, effectuée par Artemieva (2006) grâce à un modèle thermique de résolution 1°x1° 
en longitude et latitude (voir Figure 25). Pour réaliser ce modèle, Artemieva (2006) a calculé 
des géothermes lithosphériques à partir de deux bases de données : une compilation des 
données sur le flux de chaleur de Pollack et al. (1993), et une compilation des âges de la 
croûte continentale moyennée sur une grille de 1°x1°. 
 
 (figure d’après Artemieva, 2006) 
Figure 25 : épaisseur de la lithosphère estimée à partir d’un modèle thermique.  
(grille 1°x1° avec une interpolation par un filtre low-pass, Artemieva, 2006) (voir texte pour des détails sur 
la fabrication de cette carte) 
Le nombre total de mesures de flux de chaleur de la base de données est proche de 300 
pour la croûte archéenne et 1000 pour la croûte protérozoïque (Artemieva et Mooney, 2001). 
Les données sur le flux de chaleur de sub-surface sont basées sur la mesure de gradient 
thermique et la conductivité dans les forages (Artemieva et Mooney, 2001). Comme la 
couverture des mesures de puits est inégale et éparse dans beaucoup de régions, les données 
de flux de chaleur ne permettent de contraindre les géothermes lithosphériques que sur 
seulement 40% environ des continents (Artemieva, 2006). Des mesures de flux de chaleur 
manquent : ∼80% de l’Amérique du Sud, ∼70% de l’Afrique, de grandes régions de l’Asie, 
tout l’Antarctique, la majeure partie du Groenland, des régions arctiques de l’Amérique du 
nord et l’Est de la Russie (Artemieva, 2006). Néanmoins, un nombre de mesures de flux de 
chaleur sur des régions continentales de différents âges permet une analyse statistique 
significative des géothermes lithosphériques sur des régions dont l’âge crustal est connu et le 
flux de chaleur inconnu (Artemieva, 2006). Ceci permet d’étendre le modèle à toutes les 
régions continentales (à l’exclusion des régions submergées) (Artemieva, 2006). Les données 
sur l’âge de la croûte continentale sont basées sur les travaux de Goodwin (1996), Fitzgerald 
(2002) et Condie (2005) et ont été vérifiées par Artemieva (2006) grâce à des données 
tectoniques et géologiques régionales. 
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Ainsi, il a été calculé des gradients géothermiques sur l’ensemble du globe qui ont 
servi à définir l’épaisseur de la lithosphère en considérant que l’isotherme 1330°C 
correspondait à sa base (Artemieva, 2006). Compte tenu de la méthode utilisée et de la densité 
des points de mesure, il existe une incertitude de 25% sur l’épaisseur lithosphérique estimée. 
2.5.2. RESULTATS 
La résolution de la carte d’Artemieva (2006) étant de 1°x1°, nous avons déterminé une 
épaisseur lithosphérique sur 14 marges. Faute de données lithosphériques dans le domaine 
océanique, l’épaisseur lithosphérique des marges britanniques (Hatton Bank, Edoras Bank, 
Goban Spur) n’a pu être déterminée. L’épaisseur lithosphérique actuelle varie entre 75 km 
(marge australienne) et 200 km (marge ouest-indienne) (Figure 25 et Figure 26). La valeur 
médiane est de 113 km d’épaisseur tandis que la valeur majoritaire est d’environ 100 km. 
 
Figure 26 : distribution de l’épaisseur de la lithosphère sur les différentes zones d’étude 
Ces valeurs de 100-115 km sont les valeurs communément admises pour une 
lithosphère continentale stable. La faible épaisseur lithosphérique de la marge australienne 
s’explique par la présence d’un point chaud dans cette région (Betts et al., 2002) tandis que la 
forte épaisseur lithosphérique de la marge ouest-indienne est localisée au niveau du craton 
archéen de Dharwar. Si ces cratons sont souvent considérés comme des domaines froids 
(Jaupart et Mareschal, 2007), ils peuvent être affectés, au cours du temps, par des épisodes 
volcaniques susceptibles de réchauffer la lithosphère. Le craton archéen de Dharwar a été 
affecté par le plus célèbre épisode volcanique de l’histoire de la Terre, les Trappes du Deccan 
qui se sont mis en place à la limite Crétacé-Tertiaire et pourtant, cet épisode volcanique 
majeur ne semble pas avoir perturbé l’état thermique de la lithosphère. 
En dehors de l’Inde, il existe trois autres régions où la lithosphère présente une 
épaisseur supérieure ou égale à 200 km : l’Atlantique Central et au Nord de l’Atlantique Sud. 
Ces épaisseurs sont associées aux cratons ouest-africain, amazonien et congolais, fracturés 
pendant le Mésozoïque. Les marges ibérique, somalienne, argentine ou canadienne (Nouvelle-
Ecosse) présentent une épaisseur lithosphérique de seulement 100 km.  
L’épaisseur actuelle de la lithosphère varie donc d’un facteur 2 à un facteur 3 selon les 
marges. L’origine de cette variabilité importante semble être complexe et les auteurs 
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l’expliquent par trois facteurs : 1°) l’âge du continent impliqué qui impose une épaisseur 
initiale à la lithosphère ; 2°) l’âge de la marge qui contrôle le réajustement thermique induit 
par la déchirure continentale ; 3°) l’histoire post-rifting comme la présence d’un magmatisme 
ultérieur qui réchauffe la marge. 
2.6. ÉPAISSEUR DE LA CROUTE CONTINENTALE 
NON AMINCIE 
L’épaisseur de la croûte continentale non amincie correspond à la hauteur la plus 
élevée et stable entre le socle et le Moho (Figure 21). Si la coupe n’intègre pas cette croûte 
continentale non amincie, nous mesurons l’épaisseur au niveau de l’extrémité de la coupe où 
la distance entre ces deux surfaces est la plus grande. Ceci donne ainsi une estimation 
minimale de l’épaisseur crustale non amincie. Cette épaisseur renseigne sur l’histoire anté-rift 
de la marge (processus d’amincissement ou d’épaississement antérieurs au rifting). 
Nous avons mesuré la variabilité de l’épaisseur de la croûte continentale non amincie 
(Figure 21), sur 22 coupes crustales (Figure 27). Trois profils crustaux norvégiens de Tsikalas 
et al (2005) n’ont pas été pris en compte puisque la profondeur du Moho repose 
essentiellement sur de la gravimétrie. Celle-ci est moins précise que les données sismiques. 
Les neuf autres coupes n’ont également pas été prises en compte puisqu’elles n’intègrent 
qu’une partie de la zone amincie (12 à 22 km d’épaisseur maximale de croûte continentale). 
L’épaisseur de la croûte continentale non amincie varie entre 26 km (marge d’Hatton 
Bank, Barton et White, 1997) et 43 km (marge norvégienne, Gomez et al., 2004, voir Figure 
27). La valeur médiane est de 35 km d’épaisseur tandis que la valeur majoritaire est de 36 km 
d’épaisseur (Figure 27).  
 
Figure 27 : distribution de l’épaisseur de la croûte continentale non amincie (21 
mesures). 
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Ces valeurs sont supérieures aux 28 km d’épaisseur de croûte calculés au niveau des 
marges par Pasyanos et Nyblade (2007) et sont en accord, d’une part, avec l’estimation 
réalisée par Mooney et al. (1998) sur ces mêmes marges (30–40km), et d’autre part, avec la 
valeur communément admise pour une épaisseur crustale moyenne (37km).  
La croûte continentale non amincie actuelle est, dans une certaine mesure, une image 
de la géométrie de la croûte continentale avant le rifting. La variabilité observée est donc due 
essentiellement à l’histoire anté-rifting du continent. Si une épaisseur de 36 km correspond à 
une croûte continentale anté-rift, une forte épaisseur crustale nécessite un épisode 
d’épaississement au cours d’un orogène tandis qu’une faible épaisseur indique soit un 
rééquilibrage post-orogénique, soit une ou plusieurs phases d’amincissement précédant la 
déchirure continentale. En effet, la formation de la marge d’Hatton Bank a été réalisée suite à 
deux étapes de rifting : la croûte continentale non amincie, correspondant au « Rockall 
Plateau », s’est séparée du continent européen au Jurassique Supérieur puis une seconde phase 
de rifting au Crétacé Moyen est à l’origine de la formation de la marge d’Hatton Bank. Quant 
à la marge norvégienne, son surépaississement est probablement dû à l’orogénèse 
calédonienne qui a affecté cette région du Silurien inférieur au Dévonien moyen. 
2.7. ALTITUDE MOYENNE DE LA CROUTE NON 
AMINCIE 
L’altitude moyenne de la croûte non amincie est mesurée dans la partie interne de la 
marge souvent marquée par une topographie sub-plane (Figure 21). Elle correspond à la 
moyenne des faibles variations topographiques observées dans ce domaine interne. Cette 
altitude renseigne sur l’équilibre isostatique local et indirectement sur le contexte tectonique 
(soulèvement des marges produit par un processus mantélique, subsidence tectonique). 
Pour évaluer la variabilité de l’altitude moyenne de la croûte non amincie, nous avons 
utilisé les dix profils topographiques (Figure 28). Les mesures sont peu nombreuses et 
présentent une très grande variabilité. L’altitude moyenne varie de –550 m sur la marge 
d’Argentine à 1350 m sur la marge namibienne (Figure 28). La valeur médiane est de 410 m 
et la valeur majoritaire est de 270 m (Figure 28).  
 
Figure 28: distribution de l’altitude moyenne de la croûte non amincie (10 mesures). 
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Si certaines altitudes moyennes peuvent être la simple conséquence d’un équilibre 
isostatique local lié à l’épaisseur crustale, d’autres altitudes moyennes sont la conséquence de 
processus plus complexes liés à un contexte géologique régional particulier. Une relation 
simple entre l’épaisseur de la croûte non amincie et l’altitude moyenne est cependant difficile 
à démontrer sur cette étude du fait du faible nombre de mesures d’altitudes et de la difficulté à 
évaluer l’épaisseur de la croûte non amincie (Figure 29).  
 
Figure 29 : relation entre l’épaisseur de la croûte continentale non amincie et l’altitude 
moyenne. 
Les résultats montrent néanmoins l’importance du contexte géologique régional. En 
effet, le fait que le socle de la croûte non amincie de la marge d’Argentine soit situé sous le 
niveau marin (Figure 40) s’expliquerait par la présence, en amont, de la zone de subduction et 
la formation de la Cordillère Andine, transformant la marge en bassin d’avant-pays par 
flambage. La surélévation des marges namibienne et sud-africaine s’explique, quant à elle, par 
la présence du plateau Sud Africain dont l’origine et l’âge sont encore mal définis :  
• surrection périodique créée par un ou plusieurs panaches mantéliques durant le 
Mésozoïque (Nyblade et Sleep, 2003) ; 
• surrection relativement continue pendant le Mésozoïque. Elle aurait été produite 
par un rebond causé par une période de dénudation après une baisse brutale du 
niveau marin suite à l’éclatement du Gondwana (van der Beek et al., 2002) ; 
• surrections débutées à la fin du Trias et causées par le rebond dynamique après le 
détachement d’un slab (Pysklywec et Mitrovica, 1999) ; 
• surrection rapide produite par un sous-placage magmatique au Jurassique (Cox, 
1989) ; 
• surrection rapide due à une délamination de la lithosphère inférieure au Crétacé 
Supérieur (Gallagher et Brown, 1999b) ; 
• période de surrection variable car dépendant fortement de la viscosité du manteau 
(Gurnis et al., 2000). 
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2.8. GEOMETRIE DU RELIEF 
Nous définissons le relief comme une région à proximité de la zone amincie qui 
présente une altitude supérieure à l’altitude moyenne de la croûte non amincie. La géométrie 
du relief peut être définie à travers deux critères géométriques : l’amplitude et la longueur du 
relief (Figure 21). Nous présentons chacun de ces critères dans les deux sous-parties 
suivantes. 
2.8.1. AMPLITUDE DU RELIEF 
L’amplitude du relief correspond à la différence d’altitude entre le point culminant du 
relief actuel et l’altitude moyenne de la croûte non amincie définie précédemment (voir partie 
2.7 et Figure 21). Ce critère renseigne sur le couplage entre la déformation affectant les 
marges et les processus d’érosion. 
Afin d’évaluer la variabilité de l’amplitude du relief continental, nous avons utilisé dix 
profils topographiques moyens (Figure 30). Les mesures sont peu nombreuses et présentent 
une très grande variabilité. En effet, les résultats obtenus montrent une absence de relief sur la 
marge d’Argentine et une valeur maximale atteignant 880 m sur les Appalaches de la marge 
est-américaine (Figure 30). Enfin, la valeur médiane et la valeur majoritaire ont une valeur 
identique : 280 m (Figure 30).  
 
Figure 30 : distribution de l’amplitude du relief (10 mesures). 
Etant donné le très faible nombre de mesures et leur grande variabilité, les valeurs 
majoritaire et médiane ne sont pas significatives. Cependant la variabilité de l’amplitude du 
relief montre, à l’exception des Appalaches qui sembleraient être les vestiges d’un ancien 
relief orogénique, que celle-ci dépend principalement de deux principaux processus : l’érosion 
et l’isostasie flexurale. En effet, l’escarpement des marges sud-africaine et namibienne est 
interprété comme un épaulement de rift maintenu par un couplage entre l’érosion et l’isostasie 
flexurale (ex: Gilchrist et Summerfield, 1990, 1994). L’histoire du relief de la Norvège (627 
m d’amplitude) est, quant à lui, plus complexe. La marge a été soumise à une flexure syn-rift 
à l’origine de la formation d’un épaulement de rift mais celui-ci a été affecté, pendant 
l’histoire post-rift de la marge, par une surrection amplifiée par un rebond isostatique post-
glaciaire (Helle et al., 2007; Stuevold et Eldholm, 1996). Enfin, certaines marges comme la 
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marge d’Argentine ou la marge mauritanienne ne présentent pas de relief actuellement. Si 
cette observation peut indiquer une absence de formation de relief, elle peut également 
indiquer une érosion quasi complète de relief(s) au cours de l’histoire de la marge.  
2.8.2. LONGUEUR DU RELIEF 
La longueur du relief correspond à la distance entre l’intersection de la topographie 
avec le niveau marin et le point d’inflexion de la topographie, situé à la transition entre le 
relief et l’altitude moyenne de la croûte non amincie (Figure 21). Ce critère géométrique 
renseigne sur la nature de la déformation (isostasie flexurale, flambage,…). 
Comme pour l’amplitude du relief, les dix profils topographiques moyens ont été 
utilisés pour évaluer la variabilité de la longueur du relief continental (Figure 31). Les 
résultats obtenus montrent une longueur maximale de 492 km sur les Appalaches de la marge 
est-américaine (Figure 31). La valeur médiane est de 368 km et la valeur majoritaire, de 450 
km (Figure 31).  
 
Figure 31 : distribution de la longueur du relief (10 mesures). 
Deux groupes de valeurs sont présents sur le diagramme de la Figure 31 : le premier 
entre 200 et 300 km de longueur et le second entre 400 et 500 km de longueur. Si, du fait du 
faible nombre de mesures, aucun de ces deux groupes de valeurs n’est significatif, ils ont été 
cependant également retrouvés lors de deux études, décrites dans le Chapitre suivant 
(Chapitre 4), où, d’une part, nous avons mesuré avec précision des longueurs du relief le long 
de la marge namibienne et, d’autre part, nous avons calculé une variabilité de la longueur du 
relief érodé de marges passives. Cette variabilité de la longueur du relief peut traduire une 
variation de la longueur d’onde de la déformation (isostasie flexurale, flambage) affectant les 
marges passives.  
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2.9. PROFONDEUR DE LA FOSSE 
Nous définissons la profondeur de la fosse comme étant la distance entre la 
topographie moyenne de la croûte océanique (= altitude moyenne du fond océanique) et le 
domaine le plus profond du socle de la croûte amincie (Figure 21). Cette profondeur 
renseigne, d’une part, sur l’importance de la flexuration imposée par la charge sédimentaire 
sur le domaine aminci et, d’autre part, sur le processus d’amincissement (structure héritée du 
rift ou amincissement anté-rift). 
Nous avons évalué la profondeur de la fosse à partir des sept coupes de sub-surface et 
27 coupes crustales. Sept coupes crustales n’ont pas été utilisées à cause principalement d’un 
manque de résolution sur la géométrie du socle au niveau du bassin sédimentaire.  
La distribution montre que la fosse est présente sur la moitié des coupes. Sa 
profondeur varie entre 1 km (marge d’Argentine) et 13 km (marge norvégienne, Gernigon et 
al., 2006, voir Figure 32). Sa valeur médiane est de 2 km. 
 
Figure 32 : distribution de la profondeur de la fosse (34 mesures). 
La fosse est un domaine du bassin peu étudié. Sa formation et son évolution spatio-
temporelle sont relativement méconnues. Elle peut être une structure héritée du rift ou d’un 
amincissement anté-rift comme dans le cas de la marge namibienne (6-7 km de profondeur) 
(Gladczenko et al., 1998). Elle peut également être une structure post-rift créée par la charge 
du bassin sédimentaire sus-jacent. Son évolution spatio-temporelle peut également être 
dépendante de cette charge (Watts, 2001) et de la subsidence thermique (McKenzie, 1978). 
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2.10. GEOMETRIE DE LA CROUTE CONTINENTALE 
AMINCIE 
Les marges passives sont à la transition entre le continent et la croûte océanique. Cette 
transition s’effectue par l’intermédiaire d’un domaine de croûte continentale amincie dont la 
géométrie dépend des processus extensifs à l’origine de l’amincissement et de l’histoire de cet 
amincissement. Cette partie est divisée en trois sous-parties décrivant tout d’abord, la 
variation d’épaisseur de la croûte continentale le long du domaine aminci, puis, la longueur de 
ce domaine aminci et enfin, dans une troisième sous-partie, nous présentons une étude sur les 
relations entre la longueur de la zone amincie, la profondeur de fosse et l’amplitude du relief 
des marges, afin de tenter d’analyser la déformation flexurale affectant les différentes marges 
choisies. 
2.10.1. DISTRIBUTION DE L’EPAISSEUR DE LA CROUTE 
CONTINENTALE AMINCIE 
Classiquement, la géométrie de la zone amincie est représentée comme une diminution 
continue de l’épaisseur de la croûte continentale de 37 km à 0 km au niveau de la Transition 
Océan-Continent. Certaines marges passives, comme la marge indienne ou la marge de Goban 
Spur, présentent en effet, une diminution progressive de l’épaisseur de la croûte continentale 
depuis la croûte non amincie vers la croûte océanique (Figure 33).  
 
Figure 33 : diminution continue de l’épaisseur de la croûte amincie. 
A) : exemple de la coupe crustale de la marge indienne (Figure 23 pour la localisation de la coupe). B) : 
modèle d’amincissement continu 
Cependant, les marges analysées au cours de cette étude montrent souvent une 
diminution irrégulière de l’épaisseur crustale. Cette zone amincie est en général caractérisée 
par une diminution importante de l’épaisseur de la croûte continentale sur une relativement 
courte distance (50-100 km) puis une diminution plus faible de cette épaisseur jusqu’à 
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atteindre l’épaisseur de la croûte océanique (Figure 34). Cette diminution par paliers forme un 
segment intermédiaire de croûte continentale d’épaisseur grossièrement constante. Nous 
appellerons ce segment intermédiaire le « plateau crustal ». Il est caractérisé par une largeur 
Wp et une épaisseur hp.  
 
Figure 34 : diminution discontinue de l’épaisseur de la croûte amincie. 
C) : exemple de la coupe crustale namibienne (Figure 23 pour la localisation de la coupe). D) : modèle 
d’amincissement discontinu avec a) zone d’amincissement proximale, b) plateau crustal défini par une 
largeur Wp et une épaisseur hp, et c) zone d’amincissement distale. 
Ces deux géométries de la zone amincie traduisent une histoire différente du rifting : la 
diminution continue de l’épaisseur de la croûte amincie marquerait un amincissement réalisé 
au cours d’une seule phase du rifting. La diminution discontinue de l’épaisseur de la croûte 
amincie marquerait un amincissement réalisé soit en une fois avec une zone de transfert de 
l’étirement, soit en deux phases séparées par un laps de temps plus ou moins long. Dans le 
premier cas, le plateau crustal correspondrait à une zone de résistance lors du processus 
d’amincissement. Dans le second cas, le plateau crustal serait le témoin d’un amincissement 
en deux étapes (Ren et al., 2003; Wangen et al., 2008). 
2.10.2. LONGUEUR DE LA CROUTE CONTINENTALE 
AMINCIE 
La longueur de la croûte continentale amincie est, par définition, la distance le long de 
laquelle l’épaisseur de la croûte continentale diminue pour atteindre l’épaisseur de la croûte 
océanique. Nous avons donc mesuré la distance entre le début de la transition océan-
continent, lorsqu’elle est indiquée par les auteurs, et le début de l’amincissement de la croûte 
continentale. Si la TOC et la croûte continentale non amincie ne sont pas indiquées sur la 
coupe, nous mesurons la distance entre la fin géométrique de l’amincissement et l’extrémité 
de la coupe où la distance entre ces deux surfaces est la plus grande. La valeur ainsi obtenue 
est donc une estimation minimale de la longueur de la zone amincie. Cette longueur renseigne 
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sur les processus de rifting (amincissement, étirement et rupture symétriques ou 
assymétriques, polyphasage du rifting). 
Nous avons évalué la longueur de la croûte continentale amincie sur 28 coupes (Figure 
35). Les trois profils crustaux norvégiens de Tsikalas et al. (2005) et le profil crustal indien de 
Todal et Edholm (1998) n’ont pas été pris en compte puisque la profondeur du Moho est 
contrainte essentiellement par la gravimétrie. Les deux coupes crustales du Paraná de Leyden 
et al. (1971) n’ont également pas été prises en compte car la géométrie du Moho ne permet 
pas d’obtenir une longueur de croûte amincie fiable.  
Les mesures montrent que la longueur de la croûte amincie varie entre 36 km (marge 
du Groenland, Nielsen et al., 2002) et 557 km (marge norvégienne, Gernigon et al., 2006) soit 
un facteur proche de 20. Cette variabilité s’explique par la conjonction de différents 
processus : la durée du rifting (un rifting long semble favoriser l’augmentation de la longueur 
de la zone amincie), l’obliquité du rifting (crée une asymétrie du rift,), la rhéologie de la 
lithosphère lors du rifting (zones de faiblesse ou zones résistantes préexistantes contrôlant 
l’axe du rift et créant ainsi des marges asymétriques) (ex: Cloetingh et al., 1995; Dauteuil et 
Brun, 1993; Gueydan et al., 2008; McClay et White, 1995; Zeyen et al., 1997). La valeur 
médiane est de 160 km de longueur tandis que la valeur majoritaire est de 142 km (Figure 35). 
Ces valeurs sont des estimations minimales de la longueur de la zone amincie des marges 
passives analysées puisqu’une partie des mesures a été faite sur des coupes n’atteignant pas la 
croûte continentale non amincie. De plus, la zone amincie peut s’étendre sur le domaine 
émergé des marges passives. Or ce domaine émergé est rarement représenté sur les coupes 
crustales de la littérature.  
 
Figure 35 : distribution de la longueur de la croûte continentale amincie (28 mesures). 
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2.10.3. RELATIONS ENTRE LA LONGUEUR DE LA ZONE 
AMINCIE, LA PROFONDEUR DE LA FOSSE ET 
L’AMPLITUDE DU RELIEF : INDICATIONS SUR LA 
DEFORMATION FLEXURALE ? 
Comme démontré par van der Beek et al. (1994), une variation de la longueur de la 
zone amincie modifie la flexuration des marges passives. Afin de mieux comprendre les 
mouvements verticaux affectant les différentes marges étudiées, nous avons tenté de corréler 
les trois critères géométriques : l’amplitude du relief, la profondeur de fosse et la longueur de 
la zone amincie. Seulement, la réalisation de cette corrélation est difficile du fait des lacunes 
sur les données utiles à cette étude. En effet, s’il a été possible de mesurer une longueur de 
zone amincie sur certaines marges passives, la mesure de l’amplitude de leur relief n’a pu être 
réalisée (voir sous-partie 2.4.2). Inversement, si certaines marges passives étudiées ont une 
amplitude de relief mesurée, en revanche, il n’a pas été possible de mesurer la profondeur de 
fosse (voir sous-partie 2.9) ou la longueur de la zone amincie (voir sous-partie 2.10.2). Au 
final, seules quatre marges passives sont utilisables pour la corrélation : la marge angolaise, la 
marge namibienne, la marge norvégienne et la marge nord-américaine. Le résultat est décrit 
sur la Figure 36. 
 
Figure 36 : relations entre la profondeur de fosse, l’amplitude du relief et la longueur de 
la zone amincie. 
A droite des points est marquée la marge passive correspondant aux mesures et à gauche des points est 
marquée la longueur de la zone amincie de la marge. Cette longueur est une valeur médiane des mesures 
réalisées sur les différentes coupes prises en compte sur une zone d’étude. 
Si cette étude semble montrer une absence de corrélation entre les différents critères 
géométriques retenus, ce résultat n’est pas significatif et des conclusions sont impossibles, 
étant donné le très faible nombre de points. De plus, l’amplitude du relief mesuré n’est sans 
doute pas un critère pertinent pour extraire des informations sur les mouvements flexuraux 
affectant les marges puisque la géométrie du relief est façonnée au cours du temps par l’action 
des processus de surface. Par conséquent, le lien entre l’amplitude du relief et la déformation 
flexurale n’est sans doute pas aussi simple. 
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2.11. LONGUEUR DE LA TRANSITION OCEAN-
CONTINENT (TOC) 
La transition entre une croûte continentale amincie et une croûte océanique est 
complexe et reste encore mal comprise. Nous présentons, dans une première sous-partie, les 
différents critères utilisés par les auteurs afin de déterminer cette TOC puis nous présentons, 
dans une seconde sous-partie, les résultats obtenus. 
2.11.1. DETERMINATION DE LA TRANSITION OCEAN-
CONTINENT 
La transition océan-continent est représentée soit par une limite franche entre les 
croûtes océanique et continentale, soit par une transition très complexe ayant une définition et 
un positionnement variables selon les auteurs. Les critères suivants ont été utilisés par 
différents auteurs : 
• les premières anomalies magnétiques (Maillard et al., 2006; Tsikalas et al., 
2005 ) ; 
• la géométrie des anomalies gravimétriques caractérisée par un maxima au niveau 
de la TOC (Bauer et al., 2000; Todal et Edholm, 1998 ; Watts et al., 1999 ) ;  
• des données pétrologiques qui mettent en évidence soit un contact entre deux 
manteaux péridotitiques différents (Brun et Beslier, 1996; Manatschal et al., 2006; 
Nicolas, 1985; Rosenbaum et al., 2008) soit une intercalation d’une ride 
péridotitique entre une croûte océanique et une croûte continentale (Beslier et al., 
1993), ou enfin une croûte avec une composition intermédiaire caractérisée par la 
présence de matériaux mafiques entre la croûte continentale amincie et la croûte 
océanique (Charpentier et al., 1998; Manatschal et al., 2006; Nicolas, 1985) ; 
• des données sismiques (Bauer et al., 2000 ; Beslier et al., 1993 ; Funck et al., 
2004 ; Gladczenko et al., 1998 ; Gomez et al., 2004 ; Holbrook et al., 1994a ; 
Hopper et al., 2003 ; Maillard et al., 2006; Moulin, 2003 ; Todal et Edholm, 1998 ; 
Tsikalas et al., 2005 ; Zelt et al., 2003 ) qui montrent une augmentation de ∼10% 
de la vitesse au niveau de la transition ; 
• le dernier bloc de croûte continentale (Beslier et al., 1993; Boillot et al., 1987) ; 
• la géométrie de la bathymétrie et du Moho : point d’inflexion en bas de pente 
continentale et point d’inflexion où la croûte cesse de diminuer d’épaisseur 
(Finlayson et al., 1998). 
La variabilité de ces différents critères montre à quel point il est difficile de localiser et 
caractériser la géométrie précise de cette transition océan-continent. 
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2.11.2. RESULTATS 
La transition océan-continent présente une longueur très variable, comprise entre 
quelques dizaines de kilomètres et plus de cent kilomètres. Nous avons mesuré cette longueur 
uniquement lorsque celle-ci est décrite sur les différentes coupes crustales utilisées. 
Treize coupes décrivent cette TOC. Les mesures indiquent une longueur qui varie 
entre 26 km (marge est-américaine, Watts et al., 1999) et 183 km (marge angolaise, Moulin, 
2003, voir Figure 37). La valeur médiane est quant à elle de 72 km tandis que la valeur 
majoritaire est de 66 km. 
 
Figure 37 : distribution de la longueur de la croûte intermédiaire (13 mesures).  
Ces résultats montrent que la longueur de la Transition Océan-Continent peut atteindre 
près de 200 km. Si cette transition est parfois définie par un simple contact tectonique, cette 
transition peut aussi être une transition compositionnelle sur une distance importante (une 
soixantaine de kilomètres). C’est le cas, par exemple, de la marge namibienne dont la 
transition entre le continent et la croûte océanique est accommodée par une faille faiblement 
pentée au contact de la croûte océanique et une croûte de composition intermédiaire de 70-
100 km sous les SDR (voir sous-partie 2.2). 
2.12. HAUTEUR DE LA MARGE PASSIVE 
La hauteur de la marge passive est la distance entre l’altitude moyenne du socle de la 
croûte continentale non amincie et l’altitude moyenne du sommet de la croûte océanique 
(Figure 21). Si la coupe n’indique pas la croûte continentale non amincie, nous approximons 
la hauteur de marge en considérant cette hauteur comme étant la distance entre le zéro marin 
et l’altitude moyenne des fonds océaniques. 
Ce critère géométrique intègre donc les mouvements verticaux du domaine interne et 
du domaine distal de la marge. Il renseigne donc sur l’équilibre isostatique, à grande échelle, 
de la marge passive. Il renseigne également sur la subsidence thermique qui affecte la croûte 
océanique et la croûte continentale amincie. 
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Pour évaluer la hauteur de la marge, les sept coupes de sub-surface et 29 coupes sur 
les 34 coupes crustales retenues ont été utilisées. Les coupes de Hatton Bank et Eddoras Bank 
(Barton et White, 1997) ainsi que la coupe ibérique de Zelt et al. (2003), une coupe 
norvégienne de Gomez et al. (2004) et une coupe norvégienne de Barton et White (1997) 
n’étaient pas exploitables : dans les deux premiers et le dernier cas, le sommet de la croûte 
océanique est mal imagé, la coupe du troisième cas n’atteint pas la croûte océanique et dans le 
quatrième et avant-dernier cas, la coupe manque de résolution pour mesurer une hauteur de 
marge.  
Les hauteurs varient entre 2,6 km (marge du Groenland, Korenaga et al., 2001) et 13 
km (marge est-américaine, Holbrook et al., 1994a, voir Figure 38). Les valeurs médianes et 
majoritaires ont une valeur identique (6,6 km).  
 
Figure 38 : distribution de la hauteur de la marge sur 36 coupes. 
Cette hauteur est principalement contrôlée par deux processus : l’isostasie et la 
subsidence thermique. En effet, la marge passive est une croûte continentale de densité 2800 
kg/m3 environ en contact avec une croûte océanique présentant une densité plus forte (densité 
de 2900 kg/m3) et croissante au cours du temps. Ces deux croûtes reposent sur un manteau de 
densité 3300 kg/m3 environ.Or ces couches ne sont pas homogènes et les croûtes 
continentales amincies (voir partie 2.10) et océaniques présentent une géométrie crustale 
variable en fonction des marges. Une modification des densités de ces couches (ex : intrusion 
mafique dans la croûte continentale amincie, hétérogénéité dans le manteau lithosphérique), 
l’ajout d’une charge sédimentaire ou volcanique sur les croûtes, ou enfin une variation de la 
géométrie crustale modifie l’équilibre isostatique et fait donc varier la hauteur des marges 
passives.  
L’augmentation de la densité de la croûte océanique au cours du temps est due au 
refroidissement thermique (Parsons et Sclater, 1977). Ce processus se traduit sur la marge, par 
une subsidence thermique de la zone amincie et de la croûte océanique rapide au moment de 
la formation de la première croûte océanique et qui ralentit ensuite progressivement. Ce 
processus commun à toutes les marges explique la tendance observée sur la Figure 39. En 
effet, celle-ci montre une augmentation de la hauteur de la marge avec l’âge. Elle explique 
donc qu’un grand nombre de marges présentent actuellement une hauteur de 7 km±1 (marges 
norvégienne, ibérique, angolaise, namibienne, mauritanienne, sud-africaine et d’Argentine).  
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Cependant, la Figure 39 montre que la corrélation entre l’âge de la marge et sa hauteur 
n’est pas simple. En effet, les marges centre-atlantique, les plus anciennes, comme les marges 
conjuguées marocaine et canadienne (8 - 9 km de hauteur et rifting au Trias-Lias : 250 à 
180Ma), présentent des hauteurs comparables à des marges plus jeunes comme la marge 
angolaise (8-10 km de hauteur et rifting à 120 Ma). Cette observation montre l’importance de 
l’isostasie locale dans le contrôle de la hauteur de la marge. En effet, ce contrôle est très net 
entre la marge canadienne (8 km de hauteur) et la marge est-américaine de même âge (11-13 
km de hauteur). Contrairement à la marge canadienne, la marge est-américaine présente un 
volume volcanique (Holbrook et al., 1994a) et un volume sédimentaire (Holbrook et al., 
1994a ; Watts et al., 1999) considérables, reposant sur une zone amincie deux fois moins 
longue (∼ 100km pour la marge est-américaine et ∼ 200 km pour la marge canadienne) et sur 
la croûte océanique. Ces volumes exercent une charge plus importante sur la croûte océanique 
qui dès lors subside. Concernant la faible hauteur de la marge du Groenland, son origine est 
méconnue et peut être associée à un caractère volcanique particulier de la marge du fait de la 
présence du point chaud islandais à proximité (état thermique suffisamment élevé pour 
retarder significativement la subsidence thermique ou anomalie positive de densité dans le 
manteau). 
 
Figure 39 : relation entre la hauteur et l’âge de la marge. 
Si le refroidissement thermique de la croûte océanique explique la subsidence des 
marges au cours du temps, l’isostasie exerce un contrôle non négligeable sur la position 
verticale du plancher océanique. 
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2.13. CONSEQUENCES DU CONTEXTE GEOLOGIQUE 
REGIONAL SUR LA POSITION VERTICALE DES 
MARGES PASSIVES : EXEMPLE DES MARGES 
PASSIVES CONJUGUEES DE L’ATLANTIQUE 
CENTRAL ET SUD 
La comparaison des résultats des critères géométriques entre les marges conjuguées de 
l’Atlantique Central et l’Atlantique Sud a permis l’observation des effets du contexte 
géologique régional sur la position verticale des marges passives. En effet, si les marges de 
l’Atlantique Central (marge est-américaine, marge mauritanienne) ne sont pas affectées par 
des zones actives (subduction, collision) ou des reliefs à grande longueur d’onde, il en est 
différemment pour les marges passives de l’Atlantique Sud. Nous présentons, dans cette 
partie, une comparaison entre la position verticale de marges passives conjuguées de 
l’Atlantique Central et celle de marges passives conjuguées de l’Atlantique Sud dont certaines 
sont soumises soit à une zone active (la marge d’Argentine est située à proximité de la 
cordillère andine) ou à une déformation à grande longueur d’onde (les marges namibienne et 
sud-africaine sont affectées par le plateau sud-africain).  
Quatre couples de marges conjuguées ont été choisies. Du Nord au Sud :  
• les marges est-américaine et mauritanienne. Le choix de ces marges se 
justifie par l’éloignement de la Mauritanie avec le Nord de l’Afrique 
qui est soumis à un raccourcissement ; 
• les marges du Nord-Paranà et de l’Angola et les marges du Sud-Paranà 
et de la Namibie. L’intérêt de ces coupes réside dans leur localisation 
au centre de l’Atlantique Sud. Elles encadrent deux structures 
conjuguées majeures, partageant les marges de l’Atlantique Sud en 
deux régions distinctes : les rides volcaniques de Walvis et de Rio 
Grande. En effet, le Sud de ces rides est caractérisé par un relief élevé 
en Afrique (le plateau sud-africain) et un relief inexistant en Amérique 
du Sud, tandis que le Nord de ces rides est caractérisé par un relief non 
négligeable de part et d’autre de l’Atlantique (dépasse les 500 m) ; 
• les marges d’Argentine et d’Afrique du Sud (voir partie 2.7). 
Nous avons réalisé, pour chaque marge, une série de trois (marges est-américaine, 
mauritanienne, angolaise, namibienne et marge du Paranà) à cinq coupes (marges d’Argentine 
et d’Afrique du sud) de sub-surface (voir sous-partie 2.4.2) dans des régions contiguës lors de 
l’ouverture des Océans Atlantique Central et Sud. Les localisations ont été choisies sur la base 
d’une reconstitution cinématique récente de l’Océan Atlantique Sud (Moulin, 2003). Chaque 
coupe de sub-surface a été complétée par un profil d’âge de la croûte océanique obtenu à 
partir de la grille numérique de Müller et al. (1997). Cette grille, construite à partir des 
anomalies magnétiques et des modèles globaux de cinématique des plaques tectoniques, a une 
résolution de 6 arcminutes. L’intérêt du profil d’âge le long de chaque coupe est de s’assurer 
que nous comparons la position verticale de planchers océaniques conjugués de même âge. En 
effet, la position verticale du plancher océanique est en partie contrôlée par la subsidence 
thermique qui augmente au cours du temps. Les profils et les coupes ont été ensuite moyennés 
sur chaque marge afin de filtrer les anomalies locales. Une altitude moyenne a été calculée 
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dans le domaine continental et dans le domaine marin sur chaque coupe de sub-surface. Dans 
le domaine continental, l’altitude moyenne a été calculée à proximité du relief de la marge 
(voir partie 2.7) tandis que dans le domaine marin, l’altitude moyenne est calculée sur une 
longueur de croûte océanique dont l’âge est identique sur chaque coupe conjuguée. La Figure 
40 illustre la comparaison des quatre couples de marges conjuguées ainsi que la position des 
huit coupes moyennes sur une carte de l’Atlantique Central et Sud. 
Nous allons décrire les résultats du Nord au Sud. La Figure 40 montre que les marges 
est-américaine et mauritanienne présentent une différence d’altitude très faible, aussi bien 
entre les altitudes moyennes continentales (50 m) que les altitudes moyennes océaniques (320 
m). Malgré la présence des Appalaches sur la marge est-américaine, ces marges ont une 
géométrie du socle et une position verticale très proches.  
Les marges conjuguées du Nord-Paraná et de l’Angola montrent, quant à elles, 
quelques différences. En effet, les altitudes moyennes continentales et océaniques de la marge 
du Paraná sont surélevées respectivement de 160 m et 650 m environ par rapport aux altitudes 
continentales et océaniques de la marge angolaise. Si la différence d’altitude de 160 m est trop 
faible pour être significative, la différence d’altitude de 650 m serait, quant à elle, 
probablement due aux effets combinés de la charge sédimentaire du prisme angolais, qui est 
plus important que celui de la marge du Nord-Paranà, et aux effets thermiques du parcours du 
point chaud de Tristan da Cunha sur le plancher océanique de la marge du Nord-Paranà. Dans 
le premier cas, la charge sédimentaire importante augmente la profondeur du plancher 
océanique angolais tandis que dans le second cas, l’effet thermique du point chaud a ralenti la 
subsidence thermique du plancher océanique de la marge du Nord-Paraná. 
Les différences s’accentuent et s’inversent au Sud des rides de Walvis et de Rio 
Grande. En effet, il existe un décalage très important entre les altitudes moyennes 
continentales (1065 m) et océaniques (1890 m) des marges conjuguées du Sud-Paranà et de 
Namibie. Il semblerait que la marge namibienne soit surélevée d’environ 1000 m par rapport 
à la marge sud du Parana, aussi bien dans le domaine marin que dans le domaine continental. 
Ces 1000 mètres de différence correspondent à la hauteur du plateau sud-africain dont 
l’origine est débattue (voir partie 2.7). Les 900 m d’écart supplémentaire entre les deux 
marges, dans le domaine océanique, peuvent être la conséquence, d’une part, de la charge 
sédimentaire du prisme de la marge du Sud-Paranà, qui est plus important que celui de la 
marge namibienne, et, d’autre part, de l’effet thermique du parcours du point chaud de Tristan 
da Cunha sur le plancher océanique namibien.  
La surélévation de 1000 m observée entre la marge namibienne et la marge du Sud 
Paraná est également présente entre les deux dernières marges conjuguées, la marge 
d’Argentine et la marge sud-africaine, mais elle est amplifiée de 500 m environ (1480 m de 
différence d’altitude entre ces deux marges). Cette augmentation de 500 m correspond à la 
quantité de subsidence du socle de l’Argentine dans le domaine continental. Ces 500 m de 
subsidence de la marge d’Argentine s’expliqueraient donc par la présence de la Cordillère 
Andine en amont de la marge (voir sous-partie 2.7). Quant aux 300 m environ d’écart 
supplémentaire entre les deux marges, dans le domaine océanique, ils peuvent être la 
conséquence de la charge exercée par le volume sédimentaire sur le plancher océanique de 
l’Argentine. 
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Figure 40 : comparaison de la position verticale de trois couples de marges conjuguées 
de l’Atlantique Central et Sud.  
Les coupes de sub-surface ont été extraites d’Etopo2 et de la base de données d’Emery et Uchupi (1984) 
tandis que les profils d’âge ont été extraits de la base de données de Müller et al. (1997). A gauche des 
graphiques, sont représentées les coupes de sub-surface des marges américaines tandis qu’à droite sont 
représentées les coupes de sub-surface des marges ouest-africaines. La distance sur chaque graphique est 
mesurée suivant un axe Ouest-Est et décrit la distance totale des deux coupes réunies. Les chiffres en gras 
et les doubles flèches représentent la différence d’altitude entre les altitudes moyennes continentales, 
d’une part, et océaniques, d’autre part, entre chaque marge conjuguée. Les altitudes océaniques 
comparées sont choisies en fonction de leur âge identique sur les deux coupes. 
Ce travail montre une différence de 1000 m environ entre le Sud de l’Afrique et le Sud 
de l’Argentine aussi bien à terre qu’en mer. Cette anomalie topographique au niveau du Sud 
de l’Afrique est connue (Nyblade et Robinson, 1994) et reste mal comprise. Elle a fait l’objet 
de nombreux travaux de recherche (i.e. Cox, 1989; Gallagher et Brown, 1999b; Gurnis et al., 
2000; Nyblade et Sleep, 2003; Pysklywec et Mitrovica, 1999; van der Beek et al., 2002) et 
différentes hypothèses ont été proposées (voir partie 2.7). Notre étude montre que le 
soulèvement de 1000 m environ du plancher océanique et du domaine continental africain 
traduit une origine profonde, mantélique de l’anomalie topographique. En effet, le 
soulèvement du plancher océanique ne peut être expliqué par le ridge-push puisque la plaque 
océanique est trop rigide pour se déformer sous l’effet de cette force. La déformation produite 
par le ridge- push affecte préférentiellement les marges passives au niveau de la transition 
océan-continent (Bott, 1991). Ce ne peut être également la subsidence thermique puisque 
celle-ci affecte de la même façon l’ensemble des marges. Donc cette anomalie topographique 
ne peut correspondre qu’à une topographie soutenue dynamiquement par des processus 
mantéliques comme la remontée d’un plume. En revanche, ce travail ne permet pas de 
préciser l’histoire de la mise en place de cette anomalie.  
Enfin, cette étude comparative montre l’importance du contexte géologique régional 
dans le contrôle de la position verticale des marges passives. Les marges étant souvent 
étudiées seules, cette étude démontre que pour mieux comprendre l’évolution d’une marge 
passive, il est nécessaire de l’étudier en comparaison de sa conjuguée mais également en 
comparaison des marges conjuguées environnantes.  
2.14. CONCLUSION 
Cette analyse paramétrique a permis tout d’abord d’extraire, à partir des valeurs 
médianes et majoritaires de chaque critère géométrique, une géométrie de référence qui nous 
est nécessaire pour contraindre la modélisation numérique (Chapitre 3 et Chapitre 5) mais qui 
ne représente pas un modèle synthétique représentatif de toutes les marges mondiales. En 
effet, en construisant ce modèle géométrique de marge à partir des valeurs médianes et 
majoritaires de huit critères géométriques (voir Figure 41), il représente une géométrie 
crustale filtrée qui synthétise les valeurs géométriques les plus répandues parmi les valeurs 
mesurées sur les marges sélectionnées. Il présente donc des caractéristiques communes et des 
différences notables par rapport à ces marges.  
Ce travail nous a permis ensuite d’évaluer des ordres de grandeur sur la variabilité 
géométrique des marges passives. Ces ordres de grandeur nous permettent d’imposer des 
limites réalistes aux simulations numériques et de comprendre ainsi les processus mis en jeu 
qui peuvent expliquer ces différences. 
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Cette géométrie de référence, présentée sur la Figure 41, est une structure qui s’étend 
sur 680 km minimum (valeur minimum du fait de la sous- estimation sur la longueur du 
domaine aminci) entre le domaine océanique et le domaine continental. En effet, une marge 
est comprise entre la transition océan-continent et la terminaison du relief de la marge (point 
d’inflexion entre le relief et l’altitude moyenne de la croûte non amincie) qui peut s’étendre 
jusqu’à 450-500 km sur le domaine continental de la marge. Cette longueur totale de marge 
varie de 310 à 1240 km. 
La longueur totale de 680 km comprend 160 km de longueur de zone amincie et 66 km 
de longueur de croûte intermédiaire. L’épaisseur crustale le long de la marge varie de 36 km 
au niveau du domaine non aminci à 7 km au niveau de la croûte océanique. Quant à 
l’épaisseur lithosphérique, elle est de 100 km environ au niveau du domaine non aminci. 
Concernant la géométrie du socle, la profondeur de fosse atteint 2 km et la hauteur de la 
marge est de 6,6 km. Enfin la topographie le long de la marge est caractérisée par une altitude 
moyenne de la croûte non amincie de 270 m et un relief présentant une longueur de 450 km et 
une amplitude de 280m. 
 
Figure 41 : géométrie crustale de référence. 
Elle a été construite à partir des valeurs médianes et majoritaires mesurées pour chaque paramètre. 
Chaque paramètre est décrit par une valeur de référence et sa variabilité, à l’exception de l’épaisseur de 
la croûte océanique qui est définie, dans le cadre de cette étude, par une valeur communément admise de 7 
km. Enfin, la longueur de la marge est la somme des différentes valeurs de la longueur de la transition 
océan-continent, la longueur de la zone amincie et la longueur du relief. 
La gamme de variation des critères géométriques permet d’appréhender la variabilité 
des processus à l’origine de ces valeurs géométriques (Figure 21). Ainsi, il apparaît que la 
géométrie du domaine aminci présente la plus grande variabilité. Le timing et les modalités 
du rifting sont donc importants à contraindre et à intégrer dans la réflexion. Avec cette étude, 
nous voulions essayer de déterminer, sur chaque critère géométrique, le processus qui exerçait 
le contrôle le plus important. Or, s’il a été possible de déterminer le contrôle de processus sur 
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un certain nombre de critères, la hiérarchisation des différents processus contrôlant chaque 
critère reste encore mal connue. Afin de hiérarchiser ces processus et comprendre leur action 
sur la dynamique flexurale des marges passives au cours du post-rift, nous avons utilisé la 
modélisation numérique qui est présentée dans le chapitre suivant. 
  133 
 
  134 
CHAPITRE 3. – Le modèle numérique Flex3D 
Dans ce troisième chapitre, nous présentons, dans un premier temps, un nouveau code 
numérique que nous avons utilisé au cours de cette étude et je vous présente ensuite ma 
contribution personnelle dans l’obtention des résultats numériques. 
3.1. INTRODUCTION 
Pour étudier l’évolution post-rift des mouvements verticaux affectant une marge 
passive soumise à des processus thermiques, de l’isostasie flexurale et des processus de 
surface, et comprendre l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation 
continentale et par le bassin sédimentaire, nous avons utilisé un nouveau modèle numérique, 
nommé Flex3D, développé par Jean Braun en 2005. Ce modèle numérique calcule la 
déflection de la surface d’une plaque élastique mince et d’épaisseur variable. Nous supposons 
que l’épaisseur élastique est contrôlée par la profondeur d’une isotherme. En effet, l’isostasie 
flexurale est couplée à des processus thermiques. Flex3D inclut un rééquilibrage des 
isothermes déstabilisées lors d’un amincissement considéré comme instantané dans ce code. 
L’isostasie flexurale et les processus thermiques sont également couplés à des processus de 
surface représentés par une loi de diffusion (transport linéairement proportionnel à la pente et 
conservation de la masse).  
Dans un premier temps, nous présentons en détail et sous la forme d’un article, le 
modèle numérique Flex3D. Des résultats 2D et 3D obtenus avec Flex3D y sont comparés 
avec des données naturelles. Je présente ensuite mon travail personnel réalisé à partir du 
modèle numérique Flex3D. 
3.2. FLEX3D : A VARIABLE ELASTIC THICKNESS 
FLEXURAL MODEL COUPLED TO A 3D THERMAL 
EVOLUTION MODEL OF THE LITHOSPHERE AND A 
SURFACE PROCESSES MODEL TO STUDY THE 
GEODYNAMICAL EVOLUTION OF NON-
CYLINDRICAL RIFTED PASSIVE MARGINS (ARTICLE) 
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3.3. UTILISATION DU MODELE NUMERIQUE 
FLEX3D AU COURS DE CETTE THESE 
Dans cette dernière partie, je présente le travail que j’ai réalisé par rapport au code 
Flex3D. Je présente dans un premier temps mon utilisation paramétrique de Flex3D, puis 
Flex3DTools, trois petits programmes que j’ai écrits en fortran afin de traiter les résultats de 
Flex3D. Enfin cette partie se clôt sur une présentation de la mise en forme des résultats. 
3.3.1. UTILISATION PARAMETRIQUE DE FLEX3D 
Cette utilisation a tout d’abord nécessité de calibrer les différents paramètres inclus 
dans Flex3D (Tableau 3) par rapport aux systèmes naturels, puis nous avons pu faire varier 
ces paramètres. 
3.3.1.1.CALIBRATION DE PARAMETRES 
L’une des principales étapes dans l’utilisation du modèle numérique Flex3D a été la 
calibration des paramètres (Tableau 3) :  
• épaisseur de croûte continentale de référence (épaisseur d’une croûte 
continentale non amincie présentant un équilibre isostatique caractérisé 
par le positionnement de la surface à l’altitude 0) ; 
• épaisseur de croûte continentale non amincie ; 
• longueur de la zone amincie ; 
• épaisseur minimale de la croûte continentale amincie (épaisseur 
représentant, dans Flex3D, la croûte océanique) ; 
• profondeur de fibre ; 
• épaisseur de la lithosphère ; 
• coefficient de diffusion en domaine continental et en domaine marin. 
La calibration de ces paramètres a nécessité différents travaux de synthèse à partir de 
la bibliographie. En effet, la calibration de l’épaisseur de croûte continentale de référence 
ainsi que les calibrations de la géométrie crustale et de l’épaisseur de la lithosphère ont été 
réalisées à partir d’une synthèse de coupes crustales de la bibliographie et d’une carte 
d’épaisseur lithosphérique publiée (voir Chapitre 2). Il est à noter que la longueur de la zone 
amincie de référence (275 km) est supérieure à celle définie dans le Chapitre 2 (160 km). 
Cette différence s’explique, d’une part, par la prise en compte de la longueur de la croûte 
intermédiaire (66 km) (voir Chapitre 2) dans la longueur de la croûte amincie de référence, et 
d’autre part, par une prise en compte d’une sous-estimation de 50 km sur la longueur de la 
zone amincie mesurée à partir des profils sismiques (voir Chapitre 2). Cette estimation de la 
sous-estimation a été obtenue à partir d’une simple mesure sur la marge nord namibienne 
(voir Chapitre 2). En effet, nous avons mesuré 50 km de distance entre le premier bloc 
basculé observé par Mountney et al. (1998) sur le domaine côtier et le début du profil 
sismique de Gladczenko et al. (1998). Par manque de temps, nous n’avons pu réaliser une 
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étude globale sur la mesure de la sous-estimation, cependant si la valeur de 50 km n’est 
probablement pas significative, elle demeure néanmoins raisonnable. 
Pour l’épaisseur de la croûte continentale de référence, nous avons utilisé la valeur de 
référence de l’épaisseur de la croûte continentale non amincie calculée au Chapitre 2 (36 km). 
Ces deux paramètres ont donc une valeur identique de 36 km (Tableau 3). Ceci permet de 
modéliser une marge de référence dont la position verticale est calée par rapport au zéro.  
La calibration de la profondeur de fibre a, quant à elle, été réalisée à partir, d’une part, 
de la bibliographie (voir Chapitre 1) (profondeur de fibre intermédiaire :4 km et 18 km et 
profondeur de fibre profonde : 20-40 km, Cloetingh et al. (1995) et d’autre part, de la 
comparaison entre des simulations et la géométrie de la marge namibienne (voir Chapitre 2.). 
La profondeur de fibre que nous avons considérée comme notre valeur de référence est la 
profondeur 25 km. 
La calibration du coefficient de diffusion a été définie à partir de courbes d’évolution 
temporelle des vitesses de sédimentation enregistrées dans les bassins des marges passives. 
Ceci sera développé dans le Chapitre 4. A l’exception du niveau marin qui est une valeur 
arbitraire qui tient compte du caractère émergé du domaine continental des marges, la valeur 
des paramètres restants est une valeur communément admise (Tableau 3).  
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Tableau 3 : paramètres de Flex3D 
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3.3.1.2.VARIATION DE PARAMETRES 
Afin d’évaluer l’influence des paramètres sur les mouvements verticaux et leur 
enregistrement dans le bassin sédimentaire, j’ai modifié, dans l’environnement XCode, leur 
valeur dans Flex3D.  
A l’exception de l’épaisseur de la croûte continentale non amincie, de la longueur et 
de la variation de l’épaisseur de la croûte continentale amincie, de l’épaisseur minimale de la 
croûte continentale amincie, faire varier les paramètres dans Flex3D nécessite de modifier un 
nombre dans la routine principale « main.f90 ». Afin d’imposer une épaisseur de croûte 
continentale non amincie, une longueur et une variation de l’épaisseur de la croûte 
continentale amincie, une épaisseur minimale de la croûte continentale amincie au modèle 
Flex3D, je produis des fichiers « .txt » comprenant : 
• les dimensions de la grille, en degré et selon les axes x et y, 
• la localisation de la grille dans un repère spatial organisé en longitudes et latitudes, 
• la taille, en degré, des cellules composant la grille, 
• une valeur d’épaisseur crustale dans chaque cellule de la grille. 
Ces fichiers sont ensuite lus par Flex3D et constituent la base des simulations. 
3.3.2. FLEX3DTOOLS 
Afin de traiter les différents résultats produits par Flex3D, j’ai réalisé trois petits 
programmes regroupés sous le nom « Flex3DTools ». Je décris dans cette sous-partie ces trois 
programmes qui sont : Flex3DStrati, DepFlex3D et DenuSedFlex3D 
3.3.2.1.FLEX3DSTRATI : CALCUL DE L’ARCHITECTURE 
STRATIGRAPHIQUE A PARTIR DE FLEX3D 
Une partie de mon travail, en modélisation numérique, a été le développement d’un 
code permettant d’extraire une géométrie crustale et une architecture stratigraphique à partir 
des différents fichiers de sortie de Flex3D. En effet, grâce au couplage de processus de 
surface, de processus thermiques et d’un processus flexural, Flex3D calcule, en 3D, une 
géométrie crustale, une topographie et une quantité d’érosion et de sédimentation sur chaque 
maille de la grille, à chaque pas de temps. Ces différentes données sont enregistrées, par pas 
de temps, dans des fichiers spécifiques.  
Tout d’abord, j’ai développé en langage C, un code numérique 2D appelé 
Flex3DStrati, qui permet : 
• la lecture des différents fichiers de sortie de Flex3D (épaisseur de sédiments et 
quantité d’érosion, épaisseur crustale, topographie, déflection, épaisseur 
élastique) ; 
• le calcul de la profondeur du Moho à partir de la déflection et de l’épaisseur 
crustale ; 
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• de déterminer la profondeur des réflecteurs à partir de l’épaisseur de sédiments 
compactés. Le principe est d’additionner à la déflection calculée à un temps « t », 
les épaisseurs de sédiments compactés calculés au temps « t » et aux temps 
antérieurs (plus anciens) (t-1, t-2, t-3, etc). Des épisodes d’érosion peuvent suivre 
des épisodes de déposition et inversement, je me suis donc assuré avec l’aide de 
Jean Braun que l’érosion tardive des réflecteurs déterminés pour des temps 
antérieurs était bien prise en compte (Pour chaque temps, nous vérifions que les 
réflecteurs antérieurs se situent toujours à des profondeurs plus importantes) ; 
• de déterminer la position du socle (réflecteur correspondant au temps initial de la 
simulation) ; 
• d’écrire, pour chaque pas de temps et suivant un axe en longitude ou en latitude 
que je précise, les différents résultats obtenus sous forme d’un tableau, dans un 
fichier « txt ». Les lignes du tableau peuvent être assimilées à des puits, c’est-à-
dire qu’elles décrivent la position verticale des surfaces à un point donné. Les 
colonnes correspondent à la géométrie de chaque surface le long de la marge. 
Chaque fichier contient donc les différentes données nécessaires à la construction 
d’une coupe crustale pour un pas de temps. 
Avec l’aide de Jean Braun, nous avons réécrit ce code numérique en 3D sous Fortran 
90. Jean Braun a augmenté sa flexibilité, l’a optimisé et a amélioré la mise en page du fichier 
de sortie « txt ». Il a également ajouté au code, un calcul des volumes de sédiments totaux 
déposés dans les bassins sédimentaires. Nous avons ajouté un calcul des vitesses de 
sédimentation au cours du temps. Ces deux informations sont écrites sous forme de tableau 
dans un fichier séparé nommé « EvolSed.txt ». De plus, Jean Braun a ajouté à Flex3DStrati 
une loi de décompaction des sédiments. La décompaction se déroule en deux étapes. Nous 
considérons, dans un premier temps, l’épaisseur de sédiments entre la surface et un réflecteur 
donné. Cette épaisseur est corrigée pour la décompaction. Dans un deuxième temps, nous 
réajustons la position de tous les réflecteurs pour que la position du premier réflecteur 
(correspondant au temps initial) se retrouve bien sur le socle. Enfin, Jean Braun a ajouté un 
script permettant de produire, pour chaque pas de temps, des fichiers VTK. Ces fichiers 
permettent de visualiser en 3D et sous mayavi (http://mayavi.sourceforge.net/), les résultats 
obtenus. 
Les fichiers « txt » dont j’ai besoin sont importés dans Excel où ils sont enregistrés 
sous forme « xls » afin d’être archivés mais également afin d’être ouverts ensuite sous 
Kaleidagraphe. Ce dernier programme me permet de réaliser les graphiques présentés dans ce 
mémoire (voir Chapitres 5, 6, 7, 8). Il en est de même pour les fichiers « txt » des deux 
programmes suivants.  
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3.3.2.2.DEPFLEX3D : VITESSE DES MOUVEMENTS VERTICAUX A 
PARTIR DE FLEX3D 
J’ai également développé sous Fortran 90, un petit code 2D, DepFlex3D, qui calcule, à 
partir de la déflection calculée par Flex3D, une vitesse des mouvements verticaux le long de 
la marge et au cours du temps. Dans un premier temps, ce code lit les fichiers où est 
enregistrée la déflection calculée par Flex3D par pas de temps. Il calcule ensuite la différence 
de hauteur entre la déflection calculée par Flex3D au temps « t » et la déflection calculée au 
temps « t-1 ». La valeur obtenue est donc une quantité de mouvement vertical par incrément 
de temps. On calcule à partir de cette valeur une vitesse de subsidence ou de surrection. Ce 
code écrit ensuite la totalité de ces vitesses de mouvements verticaux sous la forme d’un 
tableau, dans un fichier « txt ». La mise en page de ce fichier de sortie fut améliorée par Jean 
Braun. Les lignes du tableau correspondent aux valeurs calculées sur chaque pas de temps 
tandis que les colonnes correspondent à la position des valeurs le long de la marge pour un 
pas de temps.  
3.3.2.3.DENUSEDFLEX3D : VITESSE DE DENUDATION ET DE 
SEDIMENTATION A PARTIR DE FLEX3D 
Le but de ce programme est de calculer, à chaque pas de temps, la vitesse de 
sédimentation ou de dénudation le long de la marge. J’ai développé ce dernier programme en 
reprenant l’écriture du programme précédent DepFlex3D. Il existe deux différences entre 
DepFlex3D et DenuSedFlex3D. La première est que les fichiers de départ lus par 
DenuSedFlex3D sont les fichiers de Flex3D où sont écrits les calculs d’érosion et de 
sédimentation par pas de temps. La deuxième différence est l’écriture d’un fichier « txt » 
supplémentaire à celui des vitesses de sédimentation et de dénudation, qui reporte l’épaisseur 
totale de dénudation le long de la marge et par pas de temps. 
3.3.3. CONCLUSION 
Ma contribution personnelle par rapport à Flex3D est donc, d’une part, la calibration 
des différents paramètres de Flex3D et la variation de ces paramètres et, d’autre part, le 
développement d’une série de trois petits programmes complémentaires à Flex3D. Ces 
programmes permettent de traiter les résultats obtenus par Flex3D en tableaux de données 
directement exploitables et convertibles en graphiques mais également de réaliser certains 
calculs précis, notamment des vitesses (vitesses d’uplift, de subsidence, de sédimentation, de 
dénudation). Cependant, un programme se démarque des deux précédents, Flex3DStrati, 
puisque celui-ci permet de construire une architecture stratigraphique à partir des épaisseurs 
sédimentaires totales calculées par Flex3D.  
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3.4. CONCLUSION 
Pour étudier l’évolution post-rift des mouvements verticaux affectant une marge 
passive soumise à des processus thermiques, de l’isostasie flexurale et des processus de 
surface, et comprendre l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation 
continentale et par le bassin sédimentaire, nous utilisons un nouveau modèle numérique 
tridimensionnel, appelé Flex3D, qui calcule le comportement et l’enregistrement post-rift 
d’une marge passive formée à partir d’un amincissement instantané de la lithosphère (temps 
initial de la simulation). 
Une série de simulations permet de conclure que : 
•  le couplage en trois dimensions dans Flex3D, d’un modèle thermique 
avec un modèle de processus de surface et la prise en compte des effets 
associés d’une modification spatio-temporelle de l’épaisseur élastique 
définie à partir de la profondeur d’une isotherme donnée, permettent de 
suivre l’évolution spatio-temporelle d’une marge passive ; 
• les calculs flexuraux et thermiques de Flex3D sont exacts ; 
• l’amplitude des effets flexuraux est contrôlée par l’épaisseur élastique 
(ou par le choix de l’isotherme définissant l’épaisseur élastique), la 
profondeur de fibre et la largeur de la zone amincie ; 
• le décalage tridimensionnel dans la géométrie de la marge amplifie la 
réponse flexurale en localisant l’augmentation de la surrection de 
l’épaulement de rift prédit et la subsidence du bassin à proximité ; 
• négliger la variation spatiale de l’épaisseur élastique affecte l’amplitude 
et l’extension de la réponse flexurale, particulièrement pour des valeurs 
importantes du facteur d’étirement β ; 
• pendant le refroidissement de la lithosphère étirée, la carte des 
isopaques sédimentaires prédites montre une épaisseur maximale au 
niveau de la région adjacente au décalage imposé, c’est également vrai 
pour la quantité totale d’exhumation prédite qui est maximale de l’autre 
côté de ce même décalage ; cette épaisseur sédimentaire et la quantité 
d’exhumation du socle se forment dans les premiers temps de l’histoire 
de la marge, sur les 10 premiers millions d’années de la simulation ; 
• en utilisant la géométrie d’une croûte continentale étirée déduite d’une 
coupe synthétique de la marge passive de la côte ouest de la Namibie, 
nous avons reproduit avec exactitude la subsidence observée dans le 
bassin sédimentaire de la marge passive, bien que le volume 
sédimentaire total prédit soit sous-estimé en partie à cause de 
l’hypothèse d’une source de sédiments locale produite par le modèle de 
processus de surface diffusif que nous utilisons. 
Flex3D est donc un outil performant pour la simulation de la déformation le long 
d’une marge passive soumise à l’isostasie flexurale, des processus thermiques et des 
processus de surface.  
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Ce code numérique est associé à Flex3DTools qui comprend trois petits programmes : 
Flex3DStrati, DepFlex3D, DenuSedFlex3D. Ces programmes permettent de réaliser des 
calculs annexes à Flex3D (calculs de vitesses de sédimentation, de dénudation, de 
mouvements verticaux) et de convertir les résultats obtenus par Flex3D en tableaux de 
données exploitables. Parmi ces trois programmes, Flex3DStrati se singularise car il permet 
de construire une architecture stratigraphique à partir des épaisseurs sédimentaires totales 
calculées par Flex3D.  
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CHAPITRE 4. – Quantification et évolution 
du coefficient de diffusion (kd) sur les marges 
passives 
Différentes lois sont utilisées dans les modélisations numériques pour approximer les 
processus de surface, notamment la loi couplant des processus diffusifs et des processus de 
transport fluvial (i.e. Kooi et Beaumont, 1994) ou la loi de diffusion (i.e. Granjeon, 1997). La 
loi diffusion-transport fluvial est employée pour approximer les processus d’érosion et de 
transport sur le domaine continental. Cette loi tient compte des processus de versant (ex : 
glissement gravitaire à petite échelle) et des processus de rivière (ex : érosion de rivière, 
transport fluvial à grande échelle). Cette loi est donc adaptée pour réaliser une étude fine de 
l’évolution du relief, c’est-à-dire à l’échelle des bassins versants ou des rivières. Quant à la loi 
de diffusion, elle s’applique aussi bien au transport qu’à l’érosion et la sédimentation si l’on 
suppose que le système est capable de fournir tout le sédiment qu’il est capable de transporter, 
en tout lieu et à tout instant. Si, pour la sédimentation, cette loi ne pose aucun problème, en 
revanche, pour l’érosion, cela n’est vrai en général que dans les systèmes sédimentaires (le 
réseau de transport est en contact uniquement avec du sédiment mais jamais avec le socle) ou 
dans les systèmes à grande échelle comme les épaulements de marges que nous étudions au 
cours de ce mémoire. C’est pourquoi elle est généralement utilisée pour approximer les 
processus de surface en domaine marin uniquement et elle est couplée avec la loi diffusion-
transport fluvial pour les processus de surface continentaux. 
Puisque nous travaillons à grande échelle, notre but n’est donc pas de prédire le 
comportement du système à l’échelle d’un bassin versant ou d’une rivière, mais le 
comportement d’un relief présentant une amplitude et une largeur définies. Notre choix 
d’utiliser la loi de diffusion dans le cadre de notre travail se justifie par deux observations : 
• Si, en général, la vitesse d’érosion dans les systèmes dominés par l’érosion 
fluviatile est proportionnelle à la pente, à l’échelle d’un relief (chaîne de 
montagnes, épaulement de rift) la courbure et la pente sont, au premier ordre, 
proportionnelles à la hauteur moyenne du relief et à sa largeur (Figure 42). Ceci 
est vrai, en général, de la pente locale également, qui sera d’autant plus élevée que 
la pente régionale sera grande, sauf pour les reliefs jeunes où le relief local peut 
être différent de la pente régionale. Il est habituellement plus grand. C’est le cas 
par exemple des bords d’un plateau comme celui du Tibet. 
 
Figure 42 : à grande échelle, la courbure et la pente sont proportionnelles à la hauteur 
moyenne et à la largeur du relief. 
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• Tous les systèmes géomorphologiques en érosion, quelle que soit la loi d’érosion 
locale (érosion fluviatile, glaciaire, etc), montrent un comportement temporel de 
type décroissance exponentielle des reliefs. Une loi de diffusion produit également 
et de manière générale une évolution temporelle du système de type décroissance 
exponentielle et en particulier pour les systèmes en relaxation. Il existe cependant 
des systèmes comme les plateaux où ce n’est pas la taille de l’objet qui détermine 
son comportement mais la taille de l’élément en érosion, comme les bords du 
plateau. 
Si la loi de diffusion ne nous permet pas de produire dans Flex3D des reliefs et leur 
évolution temporelle, elle nous permet en revanche de produire, au premier ordre, un transfert 
de charge à travers la marge et ainsi étudier la réponse flexurale du système et les flux 
sédimentaires correspondants. 
Cette loi de diffusion, présente dans Flex3D, est représentée par l’équation : 
. Cette loi implique une conservation de la masse et signifie que la divergence du 
flux sédimentaire  est proportionnelle à la courbure topographique  selon le facteur kd, 
c’est-à-dire le coefficient de diffusion. 
Avec cette loi, l’érosion, le transport et la sédimentation dépendent donc d’un seul et 
unique paramètre, le coefficient de diffusion. Contraindre les processus de surface dans 
Flex3D nécessite donc de calibrer ce coefficient de diffusion. Pour cela, nous avons réalisé 
une synthèse bibliographique sur les distributions temporelles de la vitesse de sédimentation 
et du flux sédimentaire enregistrées dans les bassins de marges passives. Après une 
présentation de l’étude, nous présentons la quantification de la pente de prisme sédimentaire 
de marges passives. C’est un critère nécessaire pour comparer les résultats numériques avec 
les objets naturels. Puis, nous présentons une synthèse bibliographique sur les variations de la 
vitesse de sédimentation et du flux sédimentaire sur différentes marges passives. Ensuite, sont 
présentés les coefficients de diffusion estimés dans de précédentes études, suivis par notre 
quantification du coefficient de diffusion aussi bien en domaine continental qu’en domaine 
marin. Puis, dans une sixième partie, nous décrivons notre étude sur la variation temporelle du 
coefficient de diffusion. Pour valider notre calibration du coefficient de diffusion, nous 
comparons, dans une dernière partie, les résultats obtenus à partir de simulations numériques 
présentant des coefficients de diffusion calibrés à des données obtenues sur des systèmes 
naturels. 
4.1. PRESENTATION 
Pour approximer le comportement des processus de surface (érosion, transport et 
sédimentation), nous utilisons, dans la modélisation numérique Flex3D, une loi de diffusion. 
Cette loi est contrôlée par un paramètre : le coefficient de diffusion (kd). Afin de calibrer ce 
coefficient de diffusion, il a été nécessaire dans un premier temps de chercher dans la 
bibliographie des valeurs de coefficient de diffusion qui nous seraient utiles pour contraindre 
Flex3D. Si des études utilisant une loi de diffusion-transport fluvial ont utilisé un coefficient 
de diffusion (i.e. Kooi et Beaumont, 1994; van Balen et al., 1995; van der Beek et al., 1995), 
sa faible valeur (i.e. 2 à 5 .106 m2/Ma, van der Beek et al., 1995) est adaptée pour représenter 
les processus d’érosion à petite échelle (glissement gravitaire). Or, travaillant à grande 
échelle, nous avons donc concentré notre recherche sur des études se basant uniquement sur 
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une loi de diffusion simple. Différentes valeurs de coefficients de diffusion ont été ainsi 
obtenues. Cette variabilité s’explique par la taille de l’objet étudié : d’un corps sédimentaire 
(Driscoll et Karner, 1999), à un bassin sédimentaire (Granjeon, 1997) ; et l’échelle de temps 
sur laquelle l’étude a été réalisée : du Crétacé (Granjeon, 1997), à l’actuel (Castelltort et Van 
den Driessche, 2003). Etant donné cette variabilité, nous avons donc réalisé une nouvelle 
calibration du coefficient de diffusion à l’échelle d’une marge passive et aux échelles de 
temps géologiques. Les marges passives étant à l’interface entre un domaine marin et un 
domaine continental, elles sont soumises à des processus physiques différents selon les 
milieux. En effet, le milieu aérien est essentiellement en érosion et en transport tandis que le 
milieu marin est essentiellement en sédimentation. Pour représenter ces observations, nous 
avons calibré un coefficient de diffusion différent pour chaque milieu. 
L’évolution temporelle du flux sédimentaire prédit par la loi de diffusion étant une 
décroissance exponentielle fonction d’un flux sédimentaire initial, de la longueur du relief 
érodé et du coefficient de diffusion, calibrer ce coefficient de diffusion nécessite donc, en 
retour, d’approximer la décroissance de la vitesse de sédimentation mesurée sur les systèmes 
naturels par une exponentielle, de déterminer la longueur du relief érodé en se basant sur celle 
de reliefs actuels de marges et enfin, de valider les résultats en comparant les simulations 
présentant les coefficients de diffusion nouvellement calibrés avec les systèmes naturels. 
Nous avons donc réalisé une synthèse bibliographique sur les évolutions temporelles 
des vitesses de sédimentation et du flux sédimentaire enregistrées dans les bassins des marges 
passives. Les évolutions montrent, pour l’ensemble des exemples, un pic puis une 
décroissance des vitesses de sédimentation et des flux sédimentaires. Nous avons approximé 
ces décroissances temporelles par une exponentielle :  (V = vitesse de 
sédimentation ou flux sédimentaire, Vo = vitesse de sédimentation initiale ou flux 
sédimentaire initial, t = temps) dont la décroissance dépend en partie du temps de diffusion τ. 
Ce temps de diffusion est le temps nécessaire à l’érosion de la majeure partie d’un relief en 
relaxation. Il est fonction de la longueur du relief érodé (L) et du coefficient de diffusion (kd) 
( ). Connaissant τ et après avoir estimé une longueur de relief érodé, nous avons donc 
pu déterminer un coefficient de diffusion dans le domaine continental. Nous avons comparé 
les résultats obtenus avec ceux des précédentes études. Pour définir un coefficient de diffusion 
dans le domaine marin, nous avons utilisé les résultats d’une étude dont le coefficient de 
diffusion continental était en accord avec nos résultats. Pour valider ces résultats, nous avons 
imposé ces coefficients calibrés dans le code Flex3D et nous avons comparé les résultats 
obtenus avec les données collectées sur des systèmes naturels (pente du prisme et distribution 
des sédiments le long de la marge). 
Pour réaliser cette étude, nous avons essentiellement travaillé sur des marges passives 
atlantiques comme la marge sud-est brésilienne ou la marge est-américaine. Nous avons plus 
particulièrement étudié les marges centre et sud-africaines (Angola, Gabon, Congo, Namibie, 
Afrique du Sud, Zimbabwe).  
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4.2. QUANTIFICATION DE LA PENTE DE PRISMES 
SEDIMENTAIRES DE MARGES PASSIVES 
Calibrer un paramètre nécessite d’avoir des points de comparaison entre une 
simulation et un objet naturel. Nous présentons dans une première sous-partie les raisons de 
l’utilisation de la pente sédimentaire comme outil de comparaison. Puis, dans une seconde 
sous-partie, nous présentons une synthèse des pentes sédimentaires, que nous avons réalisée à 
partir de données bibliographiques, notamment des coupes géophysiques présentées dans le 
Chapitre 2. 
4.2.1. OUTIL DE CALIBRATION DU COEFFICIENT DE 
DIFFUSION EN MILIEU MARIN 
La loi de diffusion que nous utilisons implique que le flux sédimentaire soit 
proportionnel à la pente quel que soit le milieu (Figure 43). Or, dans Flex3D, si l’utilisateur 
fixe la valeur des coefficients de diffusion, les pentes sont quant à elles calculées par le code 
numérique. En effet, la pente du relief continental est contrôlée initialement par l’isostasie 
flexurale tandis que la pente sous-marine varie en fonction du flux sédimentaire et du 
coefficient de diffusion marin (Figure 43). Ce flux sédimentaire étant contrôlé par la pente 
continentale et le coefficient de diffusion continental (Figure 43), la pente sous-marine 
modélisée dépend donc, en premier lieu, de la valeur des coefficients de diffusion utilisés. La 
comparaison de ces pentes modélisées avec les pentes sédimentaires naturelles permet donc 
d’effectuer une vérification sur le réalisme des coefficients de diffusion utilisés. 
 
Figure 43 : proportionnalité entre le flux sédimentaire et les pentes dans les différents 
milieux.  
Détails et explications dans le texte. 
4.2.2. PENTE DU PRISME SEDIMENTAIRE 
Le profil topographique du prisme sédimentaire des marges passives est caractérisé 
par un plateau, un talus et un glacis continental (Figure 44). Or, selon les coupes disponibles, 
les profils topographiques sont plus ou moins complets. En effet, si certaines coupes intègrent 
l’ensemble du prisme sédimentaire, d’autres coupes n’intègrent que le plateau et une partie du 
talus continental. Pour tenir compte d’un maximum de données, nous avons mesuré, en 
fonction de la longueur et de la résolution des coupes, deux types de pentes correspondant à 
deux échelles de mesures (Figure 44) : le talus continental (l) (distance inférieure à 50km) et 
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la pente régionale (L). Celle-ci est comprise entre le haut du talus et la fin du glacis (50 à 
500km de distance environ) 
 
    (figure modifiée d’après Leyden et al., 1971) 
Figure 44 : exemple de mesures de la pente du talus (l) et de la pente régionale (L).  
Profil topographique obtenu à partir d’une coupe sismique au large du Paranag. Les pentes mesurées sont 
décrites par un triangle rose transparent. 
Les données bibliographiques utilisées regroupent des marges très variées (marges 
volcaniques comme au Groenland ou en Namibie, marges non-volcaniques comme la marge 
de l’Ibérie, marge décrochante en Côte d’Ivoire, bassins sédimentaires contrôlés 
tectoniquement comme au Nigeria, ou affectés par la tectonique salifère comme en Angola) 
situées dans des régions très différentes (Tableau 4). Ces données se divisent en deux sources 
principales : 
• des coupes crustales de marges passives (Groenland - Korenaga et al., 
2001 -, Norvège - Tsikalas et al., 2005 -, Atlantique Nord - Barton et 
White, 1997; White, 1992 -, Canada - Funck et al., 2004 -, Marge est-
américaine - Holbrook et al., 1994a; Holbrook et al., 1994b; Watts et 
al., 1999 -, Ibérie - Beslier et al., 1993; Zelt et al., 2003 -, Maroc - 
Maillard et al., 2006 -, Congo - Lavier et al., 2000 -, Angola - Moulin, 
2003 -, Namibie - Bauer et al., 2000; Gladczenko et al., 1998; Trumbull 
et al., 2002 -, Parana - Leyden et al., 1971 -, Inde - Todal et Edholm, 
1998 -, Australie - Finlayson et al., 1998). La majorité de ces coupes 
sont présentées dans le Chapitre 2. 
• Des coupes de bassins sédimentaires (Mauritanie - Bussell et al., 2001 -
, Sénégal - Guiraud et al., 1987 -, Guinée-Bissau - Bungener, 1995 -, 
Côte d’Ivoire - De Caprona, 1992 -, Nigeria - Haak et al., 2000 -, 
Angola - Hudec et Jackson, 2004 -, Afrique du Sud - Brown et al., 
1995a; De Swardt et McLachlan, 1982 -, Tanzanie - Mbede et Dualeh, 
1997 -, Kenya - Mbede et Dualeh, 1997). 
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Tableau 4 : pentes sédimentaires mesurées sur le talus et régionalement sur différentes 
marges passives.  
Mesures extraites de coupes crustales et de coupes de bassins publiées. Pente l : pente du talus 
continental ; Pente L : pente régionale. Plus de détails dans le texte. 
En fonction du type de pente, nous avons reporté les différentes mesures obtenues sur 
deux histogrammes (Figure 45). Une valeur minimale, médiane et maximale a été calculée 
pour chaque type de pente. Les résultats montrent que la majorité des pentes régionales sont 
inférieures à 1°. Les pentes des talus varient de 0,8° à 8° avec une valeur médiane à 2,5° 
environ. La majorité des pentes régionales varient, quant à elles, entre 1 et 3°. Leur variabilité 
est comprise entre 0,4° et 3° avec une valeur médiane à 1°. Nous avons comparé nos résultats 
sur les pentes des talus sédimentaires avec une synthèse globale réalisée par Olariu et Steel 
(2009) sur différentes marges continentales. Ces mesures de pentes ont été réalisées à partir 
de la base de données Etopo2 qui présente une résolution de 2 x 2 arcminutes 
(http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/fliers/01mgg04.html). Cette synthèse montre des valeurs de 
pente variant de 0,31° à 4,7° et une valeur médiane de 1,56°. Ces valeurs sont plus faibles que 
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nos mesures sur les talus (0,8° à 8° et une valeur médiane de 2,5°). Ces différences peuvent 
s’expliquer en partie par les imprécisions sur nos mesures réalisées sur les profils sismiques. 
 
Figure 45 : variation des pentes des talus (l) et des pentes régionales (L) sur les systèmes 
naturels étudiés.  
c) comparaison entre les pentes des talus continentaux et les pentes régionales.  
Les différentes coupes utilisées nous ont donc permis d’estimer une variabilité de la 
pente de prismes sédimentaires comprise entre 0,8° à 7,8° pour les talus continentaux et 0,4° à 
3° pour les pentes régionales.  
4.3. VARIATION DES VITESSES DE SEDIMENTATION 
ET DES FLUX SEDIMENTAIRES SUR DIFFERENTES 
MARGES PASSIVES 
Calibrer le coefficient de diffusion aux échelles de temps géologiques nécessite de 
connaître l’histoire des reliefs passés. Pour lire cette histoire, il faut regarder l’enregistrement 
des bassins sédimentaires, lieu de piégeage des produits de l’érosion de ces reliefs. Or, les 
seules données bibliographiques que nous avons à disposition sont des courbes de variations 
temporelles de la vitesse de sédimentation ou du flux sédimentaire obtenues à partir de 
différents bassins sédimentaires de marges passives. L’étude présentée dans ce chapitre se 
base donc uniquement sur ces données. 
Les marges étudiées sont principalement centre et sud-africaines (Angola, Gabon, 
Congo, Namibie, Afrique du Sud et Zimbabwe). Le principal intérêt de ces régions est leur 
position relativement fixe au cours du méso-cénozoïque (zone climatique constante au cours 
du temps) et l’absence d’orogène au cours de cette période (absence d’importants flux 
sédimentaires externes produits par l’érosion des chaînes de collision). Cette étude comprend 
également quelques marges péri-atlantiques (Sud-Est du Brésil, Est des Etats-Unis).  
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Ces courbes bibliographiques ont été réalisées à partir de données diverses (coupes 
sismiques, isopaques, puits) mais, contrairement à la marge est-américaine ou à la marge du 
Zimbabwe, ces courbes n’incluent pas toutes l’intégralité du prisme sédimentaire (Figure 46). 
En effet, sur l’ensemble des études utilisées, seules deux études : Poag et Sevon (1989) 
(marge est-américaine) et Walford et al. (2005) (marge du Zimbabwe) ont construit des 
courbes d’évolution du flux sédimentaire à partir de l’intégralité du bassin sédimentaire. Les 
coefficients de diffusion déterminés à partir de ces deux études seront donc fondés sur un 
enregistrement sédimentaire complet. En revanche, comme pour la mesure des pentes 
sédimentaires (voir sous-partie 4.2.2), certaines courbes de vitesses de sédimentation ou de 
flux sédimentaire n’intègrent que la zone comprise entre le plateau continental et la moitié du 
talus, tandis que d’autres sont basées sur une coupe de bassin complète mais seulement en 2D. 
Ces données peuvent être réparties en deux types (voir Figure 46) : 
• répartition des données entre le plateau continental et le talus : Angola 
(Lavier et al., 2001, données sismiques), Namibie (Gallagher et Brown, 
1999b, isopaques et profils sismiques), Afrique du Sud (Tinker et al., 
2008, profils sismiques et données de puits), Sud-Ouest de l’Afrique 
(Namibie et Afrique du Sud, Rust et Summerfield, 1990, données de 
puits), sud-est du Brésil (Chang et al., 1992, données de puits) ; 
• répartition des données le long de tout le prisme : Gabon, Congo et 
Angola (Lucazeau et al., 2003, données sismiques), Zimbabwe 
(Walford et al., 2005, profils sismiques et données de puits), est des 
Etats- Unis (Poag et Sevon, 1989, profils sismiques et données de 
puits). 
a) 
 
b) 
 
Figure 46 : répartition des données sur le prisme sédimentaire. 
a) données sur le plateau et le talus continental ; b) données le long du prisme sédimentaire. 
Nous comparerons les résultats obtenus à partir de ces deux types de répartition de 
données afin d’évaluer les marges d’erreur sur les coefficients de diffusion calculés. 
Les courbes de vitesses de sédimentation ou de flux sédimentaire montrent souvent la 
présence, juste après le rifting ou quelques millions d’années après, d’un premier pic suivi par 
une décroissance rapide comparable à une décroissance exponentielle. Certaines marges 
présentent d’autres pics au cours du post-rift : un deuxième pic dans le cas des marges 
gabonaise, namibienne, sud-africaine ou brésilienne, ou deux autres pics dans le cas de la 
marge est-américaine ou sur un puits (Kudu 9A-1) de la marge sud-ouest africaine (voir 
Figure 47).  
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Figure 47 : variation des vitesses de sédimentation ou de flux sédimentaire post-rift sur 
différentes marges passives.  
De nombreux pics de vitesses de sédimentation ou de flux sédimentaire présentent une décroissance au 
cours du temps, comparable à une décroissance exponentielle. Au cours du post-rift, il existe, selon les 
différentes marges, un à trois pics de vitesses de sédimentation ou de flux sédimentaire.  
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L’origine du premier pic est la relaxation du relief formé par la réponse flexurale à la 
rupture continentale (Gallagher et Brown, 1999b; Lucazeau et al., 2003; Poag et Sevon, 
1989). Le décalage parfois observé entre la fin du rift et la formation du premier pic peut 
s’expliquer par une absence de données sur cette période (Rust et Summerfield, 1990). Les 
autres pics de flux ou de vitesses de sédimentation mesurés au cours du post-rift de cetaines 
marges passives étudiées correspondent à différents événements. En effet, concernant la 
marge est- américaine, Poag et Sevon (1989) expliquent le second événement (≈120 à ≈95 
Ma) par un épisode tectonique tandis qu’ils attribuent le troisième et dernier événement (≈85 
à ≈30 Ma) à un événement climatique (une augmentation de la pluviométrie modifie 
l’efficacité de l’érosion). Sur les marges du Zimbabwe et de la Namibie, les événements 
compris entre 80 Ma et 60 Ma sont expliqués par un uplift (création d’un relief qui sera 
soumis instantanément à l’érosion) et/ou par une chute du niveau marin (une chute du niveau 
marin augmente la pente locale et par conséquent l’érosion) (Walford et al., 2005). Sur la 
marge sud-est brésilienne, l’événement compris entre 40 Ma et 10 Ma est expliqué par une 
chute du niveau marin (Gallagher et Brown, 1999b). Enfin, sur l’Angola, l’événement 
compris entre 15 et 5 Ma signe un changement climatique global lié à la mise en place de la 
calotte glaciaire antarctique (Lavier et al., 2001).  
Etant donné la géométrie des différentes décroissances des vitesses de sédimentation 
ou des flux sédimentaires et afin de calculer un coefficient de diffusion, nous faisons 
l’hypothèse que quelle que soit la nature de l’événement (climatique, eustatique, tectonique), 
les décroissances des vitesses de sédimentation ou des flux sédimentaires sont exponentielles. 
Cette hypothèse est raisonnable puisque ces événements déséquilibrent le système de manière 
ponctuelle et celui-ci réagit par relaxation. 
4.4. COEFFICIENT DE DIFFUSION DANS DE 
PRECEDENTES ETUDES 
Avant de calculer un coefficient de diffusion à terre et en mer, nous avons synthétisé 
les coefficients de diffusion estimés dans de précédentes études publiées. Nous présentons, 
dans une première sous-partie, les estimations sur les coefficients de diffusion continentaux 
puis, dans une seconde sous-partie, celles sur les coefficients de diffusion marins. 
Les études publiées présentant des coefficients de diffusion dans différentes unités, par 
souci de comparaison, nous les avons harmonisées en m2/Ma. 
4.4.1. COEFFICIENT DE DIFFUSION CONTINENTAL 
Les précédentes estimations des coefficients de diffusion continentaux ont été réalisées 
pour des périodes différentes. Nous présentons, dans une première sous-partie, les coefficients 
de diffusion estimés sur les systèmes actuels, et, dans une deuxième sous-partie, ceux estimés 
sur des échelles de temps géologiques. 
4.4.1.1.COEFFICIENT DE DIFFUSION SUR LES SYSTEMES ACTUELS 
Castelltort et Van Den Driessche (2003) ont établi un bilan sur des systèmes actuels à 
l’échelle du bassin versant. Pour calculer un coefficient de diffusion, les auteurs ont utilisé 
une équation de transport (Tableau 5). Ils l’ont appliquée sur la base de données de Hovius 
(1998), composée de 93 bassins versants actuels. Ce coefficient de diffusion est calculé en 
utilisant les mesures du flux sédimentaire (Q), la largeur des rivières (w) et la pente moyenne 
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( ). Ils obtiennent un coefficient de diffusion compris entre 2.1011 m2/Ma et 2.1014 m2/Ma 
(Tableau 5). 
Le coefficient de diffusion calculé à partir des systèmes actuels est élevé. Il traduit 
donc un flux sédimentaire également fort. Ce constat a été observé sur certaines études faites 
sur les variations temporelles des vitesses de sédimentation ou des flux sédimentaires (Lavier 
et al., 2001; Poag et Sevon, 1989). Les vitesses de sédimentation ou les flux sédimentaires 
augmentent depuis ces 20 derniers millions d’années. Selon les auteurs, l’origine de ces 
augmentations est un changement climatique global lié à la mise en place de la calotte 
glaciaire antarctique. 
4.4.1.2.COEFFICIENT DE DIFFUSION AUX ECHELLES DE TEMPS 
GEOLOGIQUES 
Grandjeon (1997) a établi un bilan des coefficients de diffusion sur des systèmes 
anciens (bassin du San Juan - USA - et bassin de Paris au Crétacé). Sur le bassin de San Juan, 
l’auteur a calibré un coefficient de diffusion en supposant une pente continentale (0,1 à 0,5 
mètres par kilomètre) (Granjeon, 1997). Sur le bassin de Paris, il a calibré le coefficient en 
estimant un flux de sédiments qu’il considère uniforme sur toute la bordure ouest du bassin 
(Granjeon, 1997). Il a ensuite affiné cette estimation par des méthodes d’inversion à l’aide du 
code Dionysos (Granjeon, 1997). Il obtient ainsi des valeurs de kd comprises entre 2 .1010 
m2/Ma et 5 .1011 m2/Ma (Tableau 5). 
Dans les systèmes anciens, le coefficient de diffusion continental est donc plus faible 
que celui calculé sur les systèmes actuels. 
4.4.2. COEFFICIENT DE DIFFUSION MARIN 
Les estimations publiées sur les coefficients de diffusion marins ont été réalisées à 
partir d’objets de différentes tailles. Nous présentons, dans une première sous-partie, les 
coefficients de diffusion calibrés à partir de pentes locales et de flux sédimentaires, puis, dans 
une deuxième sous-partie, ceux calibrés à partir de pentes de clinoformes. 
4.4.2.1.CALIBRATION A PARTIR DE PENTES LOCALES ET DE FLUX 
SEDIMENTAIRES 
Granjeon (1997) a calibré le coefficient de diffusion marin, sur le bassin de San Juan, 
en estimant l’ancienne pente de la plaine côtière (1 à 4 mètres par kilomètre) à partir de 
données de puits. Sur le bassin de Paris, l’auteur a calibré le coefficient de diffusion marin de 
la même manière que le coefficient de diffusion continental (voir sous-partie 4.4.1.2). Il 
obtient un coefficient de diffusion variant entre 1 .108 m2/Ma et 8 .109 m2/Ma (Tableau 5). 
Selon cet auteur, il existerait donc un facteur d’environ 102 entre les coefficients de diffusion 
marins et continentaux. 
4.4.2.2.CALIBRATION A PARTIR DE PENTES DE CLINOFORMES 
A la différence de Granjeon (1997), Driscoll et Karner (1999) ont calibré 
qualitativement le coefficient de diffusion à partir de la pente des clinoformes. Cette étude a 
donc été réalisée à une petite échelle spatiale. Contrairement aux précédentes estimations du 
coefficient de diffusion fondées sur une équation de transport (Castelltort et Van den 
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Driessche, 2003; Granjeon, 1997), les auteurs ont utilisé une équation de diffusion. Le 
coefficient utilisé varie entre 5 .103 m2/Ma et 5 .105 m2/Ma (Driscoll et Karner, 1999) 
(Tableau 5). 
Ces coefficients de diffusion marins ont donc une différence d’un facteur 107 par 
rapport à ceux continentaux calculés par Granjeon (1997) et une différence de 108 à 109 avec 
les coefficients de diffusion continentaux calculés par Castelltort et Van Den Driessche 
(2003). Ces coefficients de diffusion marins sont donc très faibles par rapport à ceux 
continentaux. Cette faiblesse s’explique par la petite taille de l’objet étudié.  
 
Tableau 5 : valeurs du coefficient de diffusion déterminé par différents auteurs dans des 
milieux différents : continental et marin.  
4.4.3. CONCLUSION 
Les études présentées montrent une très grande gamme de coefficients de diffusion, 
aussi bien dans le domaine continental que dans le domaine marin. Cette variabilité est liée à 
la différence de taille et d’échelle de temps entre les différents objets étudiés. Or, la marge 
passive est une structure de quelques centaines à plusieurs centaines de kilomètres de long sur 
quelques kilomètres de hauteur et qui évolue aux échelles de temps géologiques (∼90 à ∼170 
Ma). Pour obtenir un coefficient de diffusion adapté à notre étude sur les marges passives, 
nous avons donc réalisé une nouvelle calibration basée sur l’analyse des évolutions 
temporelles des vitesses de sédimentation et des flux sédimentaires mesurés dans les bassins 
sédimentaires de marges passives. Cette étude est expliquée dans la partie suivante. 
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4.5. QUANTIFICATION DU COEFFICIENT DE 
DIFFUSION 
Nous présentons, dans une première sous-partie, notre estimation du coefficient de 
diffusion continental puis, dans une seconde sous-partie, notre estimation du coefficient de 
diffusion marin. 
4.5.1.  EN DOMAINE CONTINENTAL (KDC) 
La calibration du coefficient de diffusion continental est basée sur une synthèse 
bibliographique de courbes de vitesses de sédimentation et de flux sédimentaires enregistrés 
dans les bassins de marges passives (voir partie 4.3). Nous présentons, dans une première 
sous-partie, la méthode que nous avons utilisée pour obtenir un coefficient de diffusion. 
Ensuite, dans les deuxième et troisième sous-parties, nous décrivons respectivement les 
résultats obtenus sur le temps de diffusion puis sur l’estimation de la longueur du relief érodé. 
Ce sont deux paramètres nécessaires dans le calcul du coefficient de diffusion. Dans une 
quatrième sous-partie, nous présentons nos coefficients de diffusion continentaux calibrés. 
Nous évaluons ensuite, dans une cinquième sous-partie, les marges d’erreur induites sur nos 
résultats par les différentes distributions des données sédimentaires, à l’origine des courbes de 
vitesses de sédimentation et de flux sédimentaires (voir partie 4.3). Enfin, dans une dernière 
sous-partie, nous comparons nos résultats avec les coefficients de diffusion continentaux des 
précédents travaux publiés. 
4.5.1.1.METHODE 
À partir des différentes courbes de vitesses de sédimentation et de flux sédimentaires, 
nous avons approximé les décroissances temporelles par une équation exponentielle (voir 
partie 4.3). Pour réaliser cette opération, nous avons déterminé les ordonnées et les abscisses 
de chaque point des courbes afin de produire des tableaux sur excel, puis des graphiques sur 
le logiciel kaleidagraph. Nous avons ensuite utilisé l’option « ajustement exponentiel de la 
courbe » comprise dans le programme Kaleidagraph afin d’obtenir, d’une part, le tracé de la 
courbe et, d’autre part, la puissance de l’exponentielle. Or, cette puissance est fonction du 
temps de diffusion (τ = temps nécessaire pour éroder la majorité du relief) (Figure 48, 
équation 1 : ). Ce temps de diffusion est nécessaire dans le calcul du coefficient de 
diffusion (Figure 48, équation 2 : ). 
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Figure 48 : exemple de calcul du temps de diffusion et du coefficient de diffusion sur la 
marge est- américaine.  
Approximation de la décroissance du flux sédimentaire au cours du temps par une courbe exponentielle. 
La courbe rouge indique un événement proche de la fin du rift tandis que les courbes vertes indiquent un 
événement post-rift. Équation 1 : équation exponentielle approximant la diminution du flux sédimentaire 
au cours du temps. V : flux sédimentaire ; Vo : flux sédimentaire initial ; τ  : temps de diffusion. Équation 
2 : relation entre le coefficient de diffusion et le temps de diffusion. kd : coefficient de diffusion ; τ  : temps 
de diffusion ; L : longueur du relief en érosion.  
Seulement, comme le montre l’équation (2), un second paramètre est nécessaire dans 
le calcul du coefficient de diffusion: la longueur du relief érodé (L). Or, sa variabilité est mal 
connue mais nous avons réalisé, au cours de cette thèse, une synthèse géométrique de marges 
passives où nous avons mesuré une variabilité de la longueur de leur relief (voir Chapitre 2). 
Nous avons approfondi cette étude en étudiant avec précision la longueur du relief de la 
marge namibienne, le chantier d’étude principal de cette thèse. Une fois les coefficients de 
diffusion estimés, nous avons évalué les marges d’erreur induites par les différentes 
répartitions des données sédimentaires à l’origine des courbes de vitesses de sédimentation et 
de flux sédimentaires (Figure 46). Afin de valider ces résultats, nous les avons comparés avec 
les coefficients de diffusion continentaux déterminés dans les précédentes études (Castelltort 
et Van den Driessche, 2003; Granjeon, 1997). 
4.5.1.2.TEMPS DE DIFFUSION (τ) 
Le temps de diffusion τ est le temps nécessaire pour éroder la majorité du relief. Le 
calcul de ce τ est réalisé à partir de l’approximation de la décroissance des courbes de vitesses 
de sédimentation et de flux sédimentaires par une exponentielle. Nous présentons, sur la 
Figure 49, les différents temps de diffusion calculés sur les différentes marges. Nous 
distinguons deux groupes de valeurs :  
• 10±2 Ma (marge est-américaine, sud-est brésilienne, gabonaise, 
namibienne, sud-africaine, certains puits de la marge sud-ouest 
africaine : Kudu 9A-1, A-C1, A-C3, A-K1, A-H1) 
• 23±3Ma (marge est-américaine et certains puits de la marge sud-ouest 
africaine : K-A1, K-A3A-C2) 
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Figure 49 : variation du temps de diffusion sur différentes marges passives au cours du 
post-rift.  
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Ce temps de diffusion varie entre 1Ma (marge angolaise) et 26Ma (marge est- 
américaine) (Figure 49 et Tableau 6). De plus, la valeur médiane calculée à partir de 
l’ensemble des temps de diffusion est de 10 Ma (Tableau 6).  
 
Tableau 6 : variabilité du temps de diffusion global.  
Nous avons déterminé la valeur la plus petite, la plus grande et une valeur médiane. Ces valeurs 
statistiques sont établies à partir de l’ensemble des valeurs calculées au cours de cette étude (Figure 49). 
En résumé, le temps moyen nécessaire à la relaxation d’une majeure partie d’un relief 
de zone stable est de l’ordre de 10 Ma et semble inférieur à 30 Ma, c’est-à-dire un temps 
inférieur aux processus thermiques (subsidence thermique : 60 à 100 Ma).  
4.5.1.3.LONGUEUR DU RELIEF 
Pour calculer le coefficient de diffusion à partir de l’équation (2), nous avons 
déterminé au préalable, la variabilité de la longueur du relief érodé. Cette détermination se 
base donc sur la synthèse géométrique de marges passives décrite dans le Chapitre 2 et sur 
une analyse précise du relief de la marge namibienne. La Namibie présente un relief en 
antiforme (deuxième partie du Chapitre 2) séparant le plateau africain de la plaine côtière. Il 
est donc distinct et facile à mesurer. Nous avons ensuite comparé ce relief namibien à un 
relief flexural modélisé dans Flex3D. 
Trois profils topographiques sont présentés dans cette sous-partie (Figure 50) : 
(A) un profil au nord de la Namibie ; 
(B) un profil moyenné au centre de la Namibie (Damara). Ce profil est construit 
à partir de 10 profils topographiques effectués sur la région du Damara ; 
(C) un profil modélisé par le code Flex3D. 
Les deux profils topographiques namibiens sont obtenus à partir d’un modèle 
numérique de terrain de 90 mètres de résolution. Le profil modélisé est, quant à lui, obtenu 
sur la simulation de référence à t0 Ma. À ce moment précis, la marge n’est affectée ni par les 
processus de surface, ni par les processus thermiques. Le relief ainsi produit résulte 
uniquement de l’isostasie flexurale. Les profils namibiens montrent une variation de longueur 
comprise entre 250 et 550 km tandis que la longueur de relief calculée sur la simulation de 
référence est de 460 km. Ces valeurs sont en accord avec les valeurs obtenues à travers la 
synthèse géométrique de marges passives (Chapitre 2). En effet, l’étude de la variabilité de la 
longueur du relief de marge passive a montré que la valeur majoritaire est de 450 km et qu’il 
existe deux groupes de valeurs (voir Chapitre 2) : le premier entre 200 et 300 km de longueur 
et le second entre 400 et 500 km de longueur. 
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A) 
 
B) 
 
C)  
 
Figure 50 : variabilité dans la longueur d’un relief de marge passive. 
 A) profil topographique au nord de la Namibie. B) profil topographique moyen au centre de la Namibie 
(Le Damara). C) profil topographique modélisé par Flex3D. Résultat obtenu sur la simulation de 
référence à t0 Ma. La longueur de relief mesuré sur chacun des profils est en rouge. Plus de détails dans le 
texte. 
La longueur du relief varie donc principalement entre 250 et 550 km environ. Nous 
utiliserons ces valeurs pour estimer un coefficient de diffusion. Nous calculerons également le 
coefficient de diffusion obtenu dans le cas d’une longueur de relief érodé de 1000 km. Ceci 
permettra d’évaluer la sensibilité du calcul du coefficient de diffusion. 
4.5.1.4.QUANTIFICATION DU COEFFICIENT DE DIFFUSION 
Nous avons tout d’abord calculé la variabilité du coefficient de diffusion à partir de 
l’ensemble des temps de diffusion de chaque marge étudiée, en prenant comme hypothèse sur 
la longueur du relief érodé : 250 et 550 km (Tableau 7). Les résultats montrent d’une part que 
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l’ensemble de ces coefficients de diffusion sont compris entre 2 .109 m2/Ma et 2 .1011 m2/Ma 
et d’autre part que les coefficients de diffusion affectant les différentes marges sont 
comparables entre eux.  
 
Tableau 7 : variation du coefficient de diffusion sur les différentes marges passives.  
Deux hypothèses sont prises en compte pour L (longueur du relief érodé) : 250 et 550km. Les valeurs 
minimales, médianes et maximales sont calculées à partir de l’ensemble des temps de diffusion de chaque 
marge. 
Dans un second temps, nous avons calculé cette variabilité à partir de l’ensemble des 
temps de diffusion, toutes marges confondues. Les hypothèses prises en compte sur la 
longueur du relief dans ce cas-ci sont 250 km, 550 km et 1000 km. Quelle que soit 
l’hypothèse sur la longueur du relief érodé, ces résultats montrent qu’il existe un facteur 10 
environ entre la valeur minimale et maximale du coefficient de diffusion (Tableau 8). De plus, 
le coefficient de diffusion médian est de 6 .109 m2/Ma pour une longueur de relief érodé de 
250km, 3 .1010 m2/Ma pour une longueur de relief érodé de 550km et enfin 1.1011 m2/Ma pour 
une longueur de relief érodé de 1000 km (Tableau 8). Le doublement de la longueur du relief 
augmente donc seulement d’un facteur 3 à 5 la valeur médiane. Augmenter de 250 km à 1000 
km la distance du relief érodé augmente seulement le coefficient de diffusion d’un facteur 15-
20, soit une valeur maximale à 7.1011 m2/Ma.  
 
Tableau 8 : variabilité du coefficient de diffusion global.  
Ce coefficient est un coefficient de diffusion établi à partir de l’ensemble des coefficients de diffusion 
calculés au cours de cette étude. Une valeur minimale, médiane et maximale a été calculée pour trois 
hypothèses sur la longueur du relief érodé : 250, 550 et 1000 km.  
Les coefficients de diffusion continentaux que nous avons estimés sont donc compris 
entre 109 m2/Ma et 1011 m2/Ma. Les conséquences d’une variation importante de la longueur 
du relief érodé (250 à 1000 km) sur l’estimation du coefficient de diffusion seraient donc 
relativement faibles. Les résultats montrent également que, quelles que soient les marges 
étudiées et leur position géographique, les coefficients de diffusion approximant le 
comportement des processus de surface affectant ces marges restent comparables. 
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4.5.1.5.CONSEQUENCES DE LA REPARTITION DES DONNEES 
SEDIMENTAIRES SUR L’ESTIMATION DU COEFFICIENT DE 
DIFFUSION 
Nous avons calculé la variabilité des coefficients de diffusion sur l’ensemble des 
courbes produites à partir, d’une part, de données réparties entre le plateau continental et le 
début du talus et, d’autre part, de données distribuées le long des prismes sédimentaires (voir 
partie 4.3 et Figure 46). Ces calculs ont été réalisés en tenant compte des deux hypothèses sur 
la longueur du relief érodé (250 km et 550 km, voir Tableau 9). 
Si la longueur du relief en érosion est de 250 km, la valeur médiane du coefficient de 
diffusion varie de 9.109 m2/Ma à 6.109 m2/Ma entre les deux types de données. Cette valeur 
médiane varie de 4.1010 m2/Ma à 3.1010 m2/Ma dans le cas d’une longueur de relief érodé de 
550 km. Les différents coefficients de diffusion obtenus présentent donc des valeurs proches.  
 
Tableau 9 : comparaison des coefficients de diffusion obtenus à partir de répartitions 
différentes des données sur le prisme sédimentaire (voir partie 4.3).  
Une valeur minimale, médiane et maximale a été calculée à partir de l’ensemble des coefficients de 
diffusion obtenus grâce aux données sédimentaires complètes d’une part et aux données sédimentaires 
partielles d’autre part.  
Cette comparaison suggère donc qu’une différence dans la répartition des données 
(coupes sismiques, isopaques, puits) le long du prisme sédimentaire aurait peu d’influence sur 
l’estimation du coefficient de diffusion. 
4.5.1.6.COMPARAISON AVEC LES PRECEDENTES ETUDES 
Pour valider les précédents résultats, nous les comparons maintenant avec les 
coefficients de diffusion continentaux obtenus dans les études de Castelltort et Van Den 
Driessche (2003) et Granjeon (1997) (voir partie 4.4). Cette comparaison est présentée dans le 
Tableau 10. 
Cette comparaison montre, tout d’abord, que les coefficients de diffusion que nous 
avons calculés précédemment sont faibles, comparés à ceux obtenus sur les systèmes actuels 
(Castelltort et Van den Driessche, 2003). En effet, sur les valeurs maximales, cette différence 
est comprise entre un facteur 103 et 104. Quant aux coefficients de diffusion calculés avec une 
longueur de relief érodé de 250 km, ils sont faibles par rapport à ceux de Granjeon (1997) : un 
facteur 10 à un facteur 104. Enfin, si la longueur du relief érodé est de 550km, les coefficients 
de diffusion obtenus sont comparables aux résultats de Granjeon (1997).  
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Tableau 10 : comparaison entre nos résultats et ceux des précédentes études.  
Si le coefficient de diffusion continental pour notre modélisation Flex3D est désormais 
contraint à l’échelle du relief d’une marge passive, le coefficient de diffusion marin reste à 
définir. 
4.5.2. EN DOMAINE MARIN (KDM) 
Les coefficients de diffusion continentaux, calculés à partir d’une longueur de relief 
érodé de 550 km, étant en accord avec ceux de Grandjeon (1997), nous utiliserons dans notre 
modélisation Flex3D, les résultats de son travail sur les coefficients de diffusion marins. Ces 
résultats sont décrits dans la sous-partie 4.4.2.1 : le coefficient de diffusion marin serait 
inférieur d’un facteur 102 à celui continental. 
4.6. VARIATION DU COEFFICIENT DE DIFFUSION 
CONTINENTAL AU COURS DU TEMPS 
Le coefficient de diffusion continental et le coefficient de diffusion marin étant 
désormais contraints, nous nous sommes intéressés à leur évolution temporelle. Le coefficient 
de diffusion marin (Kdm) étant calibré par rapport au coefficient de diffusion continental (Kdc 
= 102 Kdm), nous nous sommes donc intéressés uniquement, dans cette partie, au coefficient 
de diffusion continental. De plus, au vu des précédents résultats, seule une longueur de relief 
érodé de 550 km sera prise en compte dans le calcul de ce coefficient.  
Les résultats montrent que le coefficient de diffusion global est sensiblement identique 
au début du post-rift et au cours du post-rift : valeur minimale : 1 .1010 m2/Ma ; valeur 
médiane : 3 .1010 m2/Ma ; valeur maximale : 1 à 2 .1011 m2/Ma (Tableau 11).  
 
Tableau 11 : variation du coefficient de diffusion global pendant le post-rift.  
Il est établi à partir de l’ensemble des valeurs calculées au cours de cette étude (Figure 51). Deux périodes 
sont prises en compte : le début du post-rift et au cours du post-rift. Pour chacune de ces deux périodes, 
une valeur minimale, médiane et maximale a été calculée.  
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Figure 51 : variation du coefficient de diffusion sur différentes marges passives au cours 
du post-rift.  
Ces coefficients de diffusion ont été calculés à partir d’une longueur du relief érodé fixée à 550 km et des 
temps de diffusion calculés dans la sous-partie 4.5.1.2. 
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Ce résultat est observable à l’échelle d’une marge passive. En effet, la marge est- 
américaine présente un coefficient de diffusion relativement stable au cours du temps (Figure 
51), malgré les différents événements qui ont affecté cette marge passive (voir partie 4.3).  
Le coefficient de diffusion semble donc varier peu ou pas au cours du temps. Ceci 
signifie que, quelle que soit la nature des événements affectant une marge passive, la réponse 
du système semble constante au cours du temps. La raison est que ce sont des événements 
ponctuels qui déséquilibrent le système et celui-ci réagit alors par relaxation. Enfin, cette 
constance du coefficient de diffusion au cours du temps, malgré des origines diverses, 
notamment climatique, montre que les vitesses de sédimentation et les flux sédimentaires, et 
par conséquent les coefficients de diffusion calculés, ne semblent pas être de bons indicateurs 
de l’importance de l’activité érosive du Climat sur la dynamique des reliefs. En effet, la 
formation d’un flux sédimentaire est fonction : 
• de l’existence d’un relief potentiellement érodable et, 
• en fonction des climats, de la part de l’érosion chimique et de la part de 
l’érosion mécanique qui rentrent dans la constitution des flux 
sédimentaires. Lors du démantèlement d’un relief, la part d’érosion 
chimique et la part d’érosion mécanique varient en fonction du climat. 
L’érosion mécanique alimente le flux tandis qu’une part plus ou moins 
importante de l’érosion chimique reste in-situ, et l’autre part restante 
alimente également le flux sédimentaire. 
• du temps de transport réalisé entre la formation de la particule de 
sédiment sur le lieu de production et son dépôt dans le bassin 
sédimentaire. 
Ce problème est donc compliqué et il n’est pas possible pour nous d’y répondre de 
manière simple dans le cadre de ce mémoire. 
4.7. VALIDATION DE LA CALIBRATION PAR LA 
MODELISATION NUMERIQUE 
Dans cette dernière partie, nous validons, au moyen du code Flex3D, les coefficients 
de diffusion continentaux et marins précédemment calibrés. Pour valider la calibration, 
l’objectif est de voir si un coefficient de diffusion continental de 3 .1010 m2/Ma et un 
coefficient de diffusion marin de 3 .108 m2/Ma permettent d’obtenir des simulations 
cohérentes avec les données géologiques. 
Nous avons réalisé deux simulations, construites à partir de la géométrie de référence 
définie dans les Chapitres 2 et 3, et caractérisées par un coefficient de diffusion continental 
fixé à 3 .1010 m2/Ma et un coefficient de diffusion marin variable : 
A. une simulation avec un coefficient de diffusion marin à 3 .107 m2/Ma, soit une 
différence d’un facteur 103 entre le coefficient de diffusion continental et le 
coefficient de diffusion marin ; 
B. une simulation avec un coefficient de diffusion marin à 3 .108 m2/Ma, soit une 
différence d’un facteur 102 entre les deux coefficients de diffusion. 
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Nous avons ensuite analysé la cohérence de ces résultats numériques avec les données 
géologiques, en confrontant la géométrie du prisme sédimentaire modélisé avec celle de 
systèmes naturels (voir partie 4.2). Pour cela, nous avons réalisé une coupe géologique sur 
chaque simulation, aux temps t0 et t140 Ma. Nous avons ensuite mesuré la pente du prisme 
sédimentaire obtenu. Les résultats numériques sont décrits sur la Figure 52. 
 
Figure 52 : test de coefficients de diffusion calibrés sur les simulations.  
Etat des simulations à t0 Ma et t140 Ma. Les âges correspondent aux limites de couches supérieures des 
corps sédimentaires déposés tous les 10 Ma dans les bassins. Les coefficients de diffusion continentaux 
sont fixés à 3 .1010 m2/Ma. Seuls les coefficients de diffusion marins varient : A) Simulation avec une 
différence de coefficient de diffusion de 103 entre le milieu marin et le milieu continental ; B) Simulation 
avec une différence de coefficient de diffusion de 102 entre les deux milieux. 
Etant donné la taille des pentes simulées, nous pouvons les classer dans les pentes 
régionales définies dans la sous-partie 4.2.2. Ces pentes régionales simulées varient entre 0,7 
et 4°, ce qui est plus important que la variabilité mesurée sur les pentes régionales naturelles 
(0,4° à 3°) (voir sous-partie 4.2.2.). De plus, la majorité de ces pentes naturelles sont 
inférieures à 1° (Figure 45) et les sédiments piégés dans les bassins sont transportés à 
plusieurs centaines de kilomètres offshore, jusque sur la croûte océanique. Or, la première 
simulation (A) présente une faible capacité de transport qui se traduit par une pente élevée 
(entre 4° à t10 Ma et à 1,7° à t140 Ma) et surtout des dépôts sédimentaires localisés au niveau 
de la croûte non amincie et amincie. La seconde simulation est caractérisée, quant à elle, par 
une capacité de transport plus importante qui se traduit par une pente comprise entre 1,7° à 
t10 Ma et 0,7 à t140 Ma, ainsi que des dépôts sédimentaires localisés au niveau de la croûte 
amincie mais également au niveau de la croûte amincie de 7 km d’épaisseur, équivalente à la 
croûte océanique (celle-ci n’est pas modélisée dans Flex3D). Ces résultats montrent donc que 
l’écart d’un facteur 103 entre le coefficient de diffusion continental et le coefficient de 
diffusion marin est trop important. En effet, seule la simulation (B), caractérisée par des 
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coefficients de diffusion calibrés (Kdc : 3 .1010 m2/Ma et Kdm : 3 .108 m2/Ma), permet 
d’obtenir des résultats géométriques cohérents avec les données géologiques. 
La pente sédimentaire et la distribution des sédiments le long des marges confirment 
donc que les coefficients de diffusion calibrés, caractérisés par une différence de 102 entre les 
coefficients de diffusion continentaux et marins (Granjeon, 1997), sont la meilleure hypothèse 
pour le code numérique Flex3D. Les faibles coefficients de diffusion de Driscoll et Karner 
(1999) peuvent s’expliquer par une différence d’échelle spatiale par rapport à notre étude. 
4.8. CONCLUSION 
Notre travail a permis, dans un premier temps, d’estimer un temps caractéristique de 
relaxation de reliefs de zones dites stables (éloignées de zones actives) entre 1 et 30 Ma. 
Les coefficients de diffusion que nous avons estimés varient entre 109 m2/Ma et 1011 
m2/Ma, si la longueur du relief érodé varie entre 250 km et 1000 km. Ces coefficients sont 
donc peu influencés par cette longueur. De plus, les coefficients de diffusion calculés à partir 
d’une longueur de relief érodé de 550 km (1010 m2/Ma à 1011 m2/Ma) sont en accord avec 
ceux calculés par Grandjeon (1997) sur des systèmes anciens. Ils sont cependant inférieurs à 
ceux calculés par Castelltort & Van Den Driessche (2003) sur les systèmes actuels. Ceci 
s’explique probablement par la taille de l’objet étudié et l’échelle de temps sur laquelle se fait 
l’étude.  
Nous retenons donc comme valeurs de coefficient de diffusion continental pour notre 
modélisation Flex3D, les valeurs comparables à celles de Grandjeon (1997) et obtenues à 
partir d’une longueur de relief érodé de 550 km (Kdc : 3 .1010 m2/Ma). Concernant le 
coefficient de diffusion marin, nous utiliserons les résultats de Granjeon (1997) : le coefficient 
de diffusion marin serait inférieur d’un facteur 102 à celui continental (Kdm : 3 .108 m2/Ma). 
Les résultats de la modélisation numérique valident ces coefficients de diffusion continental et 
marin. Ils sont la meilleure hypothèse pour le code numérique Flex3D. 
Enfin, les résultats montrent que ces coefficients de diffusion semblent, d’une part, 
varier peu entre les différentes marges étudiées et, d’autre part, varier très peu au cours du 
temps. La réponse constante et comparable des processus de surface, au cours du temps et 
entre chaque marge passive étudiée, montre que le système réagit par relaxation quand il est 
déséquilibré par des événements ponctuels (climatique, eustatique, tectonique).  
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CHAPITRE 5. – Evolution post-rift de la 
marge passive de référence et enregistrement 
par la dénudation et par le bassin sédimentaire 
(modélisation cylindrique) 
Les Chapitres 5, 6 et 7 présentent une étude paramétrique dont l’objectif est 1°) 
d’étudier les effets des processus locaux (processus thermiques, isostasie flexurale, processus 
de surface) sur les mouvements verticaux post-rift le long des marges passives, 2°) 
d’observer, quantifier et analyser les conséquences d’une variation de paramètres internes 
(profondeur de fibre, longueur de zone amincie, densités du manteau et de la croûte, épaisseur 
lithosphérique) et externes (coefficients de diffusion en milieu continental et en milieu marin) 
sur les mouvements verticaux post-rift le long d’une marge passive affectée par ces processus 
locaux, et enfin 3°) étudier l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation et 
par le bassin sédimentaire. Cette première étude paramétrique doit également nous permettre 
de hiérarchiser les principaux contrôles exercés par les différents paramètres de Flex3D sur le 
comportement et l’enregistrement des marges passives. La présentation de ce travail au cours 
des trois prochains chapitres a été réalisée de façon très détaillée et de manière systématique 
afin de présenter une étude la plus exhaustive possible. Pour les lecteurs souhaitant obtenir les 
conclusions et discussions majeures de cette longue étude, nous avons réalisé une synthèse de 
ces travaux dans le Chapitre 8. 
Nous présentons, dans ce cinquième chapitre, une analyse de l’évolution post-rift de la 
marge passive de référence (voir Chapitre 2) calculée par le code numérique Flex3D. Après 
une présentation de l’étude, nous présentons respectivement, dans une seconde et troisième 
partie, les évolutions post-rift de la géométrie crustale et des mouvements verticaux le long de 
la marge, puis l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation le long de 
la marge. Enfin, dans une quatrième partie, nous présentons l’enregistrement de l’évolution 
post-rift de la simulation par le bassin sédimentaire.  
5.1. PRESENTATION 
Pour étudier les conséquences d’une modification de différents paramètres internes et 
externes sur les mouvements verticaux post-rift le long d’une marge passive et sur 
l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin sédimentaire, 
il est nécessaire d’avoir des données de référence sur les évolutions post-rift : des vitesses des 
mouvements verticaux, de la géométrie crustale, des taux de dénudation et de sédimentation, 
de la quantité de dénudation, du flux sédimentaire, de la géométrie du prisme sédimentaire et 
de l’architecture stratigraphique. Pour obtenir ces données de référence, nous avons réalisé 
une première simulation à partir des valeurs paramétriques de référence calibrées dans les 
Chapitres 2, 3 et 4 (voir Tableau 12). L’étude détaillée de cette première simulation est une 
première étape qui nous permet de bien comprendre l’évolution spatio-temporelle des 
mouvements verticaux post-rift produits par le couplage entre l’isostasie flexurale, les 
processus thermiques et les processus de surface le long d’une marge passive et de bien 
comprendre également l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation et par 
le bassin sédimentaire. La seconde étape sera d’étudier les conséquences d’une modification 
des paramètres internes et externes sur les mouvements verticaux post-rift ainsi que sur les 
enregistrements de la dénudation et du bassin sédimentaire de la simulation de référence. 
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La démarche de cette étude a été, dans un premier temps, de convertir la géométrie 
crustale de référence, obtenue à partir d’une synthèse de coupes géologiques extraites 
principalement de la bibliographie (voir Chapitre 2), en une distribution spatiale de 
l’épaisseur crustale utilisable dans le code numérique Flex3D (voir Chapitre 3). Les 
caractéristiques de cette épaisseur crustale sont décrites avec précision dans le Chapitre 3 et 
elles sont rappelées dans le Tableau 12. Quant à la géométrie de la croûte amincie choisie, elle 
est la géométrie la plus simple, c’est-à-dire l’amincissement continu (voir Chapitre 2, partie 2. 
10.). A partir de cette distribution crustale, nous avons réalisé une simulation sur une durée de 
180 Ma et avec un pas de temps de 10 Ma. Les valeurs des paramètres utilisés (ex : les 
densités de croûte continentale, du manteau, des sédiments, le module de Young,…) sont les 
valeurs de référence décrites dans le Chapitre 3 et rappelées également dans le Tableau 12. La 
grille utilisée présente une résolution de 2444 x 2444 km pour une résolution de 128 x 128 
cellules (Tableau 12), soit un point tous les 19 km environ.  
 
Tableau 12 : valeurs paramétriques de référence. 
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A partir de cette simulation, nous avons extrait différentes informations (voir Figure 
53) : les mouvements verticaux affectant les domaines continental et marin, la géométrie de la 
marge simulée à t0 et à t140, les taux de dénudation et de sédimentation ainsi que la quantité 
totale de dénudation le long de la marge simulée, l’évolution temporelle du flux sédimentaire 
total et la stratigraphie du prisme sédimentaire. Afin de tester ces résultats, nous les avons 
ensuite confrontés à des données géologiques (géométrie crustale de référence, taux et 
quantité totale de dénudation, architectures stratigraphiques, évolutions temporelles de la 
vitesse de sédimentation et du flux sédimentaire). 
 
Figure 53 : informations extraites de la simulation. 
Trois informations majeures sont extraites : la déformation (variations spatio-temporelles des 
mouvements verticaux), la variation temporelle de la géométrie de la marge (hauteur de la marge, 
profondeur et longueur de fosse, position de l’apex du relief, altitude moyenne, amplitude et longueur du 
relief ; voir Chapitre 2 pour plus de détails), l’enregistrement de la déformation (taux de sédimentation, 
taux et quantité totale de dénudation, variation temporelle du flux sédimentaire et enregistrement 
stratigraphique). 
5.2. EVOLUTION POST-RIFT DE DE LA GEOMETRIE 
ET DES MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA 
MARGE PASSIVE 
Afin de comprendre la déformation produite par les processus locaux (processus 
thermiques, isostasie flexurale et processus de surface) le long d’une marge passive, nous 
présentons, dans une première sous-partie, l’évolution spatio-temporelle de la géométrie de la 
marge simulée puis, dans une seconde sous-partie, est présentée l’évolution spatio-temporelle 
de la vitesse des mouvements verticaux, à l’origine de l’évolution de cette géométrie. Afin de 
tester ces résultats, nous présentons, dans une troisième sous-partie, une comparaison de la 
géométrie de la marge simulée avec la géométrie de référence du Chapitre 2. Concernant un 
test des mouvements verticaux calculés par Flex3D, la comparaison de la subsidence 
thermique calculée par Flex3D a été validée dans le Chapitre 3 grâce à une comparaison avec 
le modèle de McKenzie (1978). Nous avons ensuite comparé, dans une quatrième sous-partie, 
les mouvements verticaux calculés par Flex3D avec les mouvements verticaux mesurés le 
long de la marge nord-namibienne (voir Chapitre 2, partie 2). Enfin, dans une cinquième et 
dernière sous-partie, nous avons comparé l’évolution du relief continental calculé par Flex3D 
avec les systèmes naturels et des modèles conceptuels proposés dans la bibliographie (Voir 
partie 3 du Chapitre 1). 
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Les résultats obtenus à partir de la simulation (géométrie et mouvements verticaux) 
sont présentés sous la forme d’une planche (Figure 54) comprenant un graphique (A) 
constitué de deux graphiques superposés. Le graphique au premier plan représente la 
géométrie de la marge à t0 (axe des ordonnées à gauche ; traits rouges et noirs). Le graphique 
au second plan correspond, quant à lui, à la vitesse des déplacements verticaux le long de la 
marge entre 0 et 10 Ma (axe des ordonnées à droite ; graphique estompé). Les vitesses 
positives correspondent à de la surrection tandis que les valeurs négatives correspondent à de 
la subsidence. Le second graphique (B) décrit la géométrie de la simulation au temps t140 
Ma. Le troisième et dernier graphique (C) décrit l’évolution de la vitesse des déplacements 
verticaux le long de la marge entre 10Ma et 180 Ma. Le pas de temps entre chaque courbe est 
de 10 Ma. Tout comme dans le graphique (A), les vitesses positives correspondent à de la 
surrection tandis que les vitesses négatives correspondent à de la subsidence. 
A partir de la courbe du graphique (C), représentant la variation de la vitesse des 
mouvements verticaux le long de la marge, entre t10 et t20 Ma, nous avons segmenté la 
marge en sept secteurs (Figure 54) : 
• le secteur 1 se situe au niveau de la bordure continentale de la simulation ; 
• le secteur 2 est compris entre 140 km et 800 km. Ce secteur correspond au 
domaine côtier proche du niveau marin; 
• le secteur 3 est compris entre 800 km et 1180 km. Il correspond donc à la 
transition croûte non amincie - croûte amincie ; 
• le secteur 4 est situé précisément au niveau du point d’inflexion sur le socle 
(Figure 53) ; 
• le secteur 5 se localise au niveau de la fosse ; 
• le secteur 6 est localisé entre 1450 km et 1600 km. Il correspond à une diminution 
locale de la subsidence. 
• le secteur 7 est compris entre 1600 km et 2444 km. Il correspond à la croûte 
continentale de 7 km, peu affectée par la sédimentation. 
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Figure 54 : géométries de la marge de référence simulée et variation spatio-temporelle 
des mouvements verticaux. 
Cette planche présente 3 graphiques : graphique (A) constitué de deux graphiques superposés. Le 
graphique au premier plan : géométrie de la marge à t0. Le graphique au second plan : vitesse des 
déplacements verticaux le long de la marge entre 0 et 10 Ma. Graphique (B) : géométrie de la simulation à 
t140 Ma. Graphique (C) : vitesse des déplacements verticaux le long de la marge entre 10Ma et 180 Ma. 
Les trois graphiques sont divisés en sept secteurs séparés par des pointillés. Pour plus de détails, lire le 
texte. 
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5.2.1. EVOLUTION DE LA GEOMETRIE DE LA MARGE DE 
REFERENCE SIMULEE 
Dans cette sous-partie, nous décrivons la géométrie de la marge à deux périodes : au 
temps initial t0 et au temps t 140 Ma (Figure 54). Les géométries calculées sur la simulation 
sont résumées dans le Tableau 12.  
A t0, la géométrie correspond à une géométrie héritée d’un rift instantané. Cette 
géométrie est caractérisée, dans le secteur 3, par un épaulement de rift présentant une 
amplitude de 1770 m et une longueur de 458 km. Le secteur 4 est marqué par un petit plateau 
topographique sous le niveau marin. La hauteur de la marge (différence d’altitude entre la 
topographie moyenne du domaine interne et celle du plancher océanique, voir Figure 53) est 
de 4372 m. Enfin cette marge présente, dans le secteur 5, une petite fosse caractérisée par une 
profondeur de 464 m et une longueur de 360 km environ.  
A t140 Ma, cette géométrie est très différente puisque l’épaulement a été entièrement 
érodé, la profondeur et la longueur de la fosse ont augmenté (profondeur = 3125 m et 
longueur = 495 km) ainsi que la hauteur de la marge (6580 m). La transition entre le domaine 
interne émergé et le plancher océanique est accommodée par une pente atteignant 0,7° 
maximum (voir Chapitre 4). Enfin, cette marge présente un prisme sédimentaire localisé au 
niveau de la transition entre la croûte continentale amincie et la croûte continentale à 7 km, 
représentant la croûte océanique. L’épaisseur maximale de sédiments, localisée au niveau de 
la fosse, atteint 4,8 km. 
 
Tableau 13 : valeurs des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, de la marge de 
référence. 
Ces critères géométriques sont résumés sur la Figure 53 et sont décrits avec précision dans le Chapitre 2. 
L’épaulement de rift du secteur 3 et la fosse du secteur 5 sont produits par l’isostasie 
flexurale en réponse à l’amincissement crustal (Braun et Beaumont, 1989). La disparition de 
l’épaulement, à t140 Ma, indique que l’épaulement d’une marge est érodé en moins de 140 
Ma. En effet, les données de flux sédimentaires calculées par Flex3D indiquent que ce relief 
est érodé en 10 Ma (voir sous-partie 5.3.4.). L’augmentation de la hauteur de la marge 
s’explique par la subsidence thermique (McKenzie, 1978). Concernant l’approfondissement 
de la fosse, elle est produite par la subsidence thermique et par la charge sédimentaire. Quant 
à l’élargissement de la fosse, elle est due à la charge sédimentaire (voir Chapitre 6). 
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5.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
Afin de mieux comprendre l’évolution temporelle de la géométrie de la simulation, 
nous avons extrait puis analysé la variation spatio-temporelle de la vitesse des mouvements 
verticaux. 
Nous présentons, dans une première sous-partie, les vitesses des mouvements 
verticaux affectant la marge simulée entre t0 et t10 Ma. Puis, dans une seconde sous-partie, 
nous présentons notre analyse sur la vitesse des mouvements verticaux affectant cette même 
marge entre t10 Ma et t180 Ma. Nous décrivons ces résultats depuis le domaine continental 
vers le domaine marin, c’est-à-dire du secteur 1 vers le secteur 7. 
5.2.2.1. SYN-RIFT ET DEBUT DU POST-RIFT (T0 A T10 MA) 
Les vitesses des mouvements verticaux entre le temps t0 et le temps t10 Ma sont 
décrits sur le graphique (A) de la Figure 53. Les résultats montrent que le secteur 1 et le 
secteur 2 ne sont pas affectés par des mouvements verticaux. Par contre, la transition entre la 
croûte continentale non amincie et la croûte continentale amincie (secteur 3) est marquée par 
un taux de surrection très élevé (86 m/Ma) tandis qu’au même moment, le secteur 4 est 
affecté par une forte subsidence (- 145 m/Ma). Cette vitesse de subsidence diminue ensuite de 
manière irrégulière au niveau du secteur 5, correspondant à la fosse. En effet, au niveau de la 
fosse, la décroissance de la vitesse de subsidence stagne. Cette décroissance se poursuit 
ensuite jusqu’au secteur 6. Ce secteur est caractérisé par une diminution très locale de la 
vitesse de subsidence (- 48 m/Ma). La vitesse de subsidence augmente ensuite légèrement et 
se stabilise autour de (- 57 m/Ma) sur le secteur 7 (croûte continentale de 7 km d’épaisseur).  
Ces distributions de vitesse le long de la marge et la géométrie de la simulation à t0 
s’expliquent par la condition du rifting instantané et le rééquilibrage consécutif en condition 
d’isostasie flexurale. Comme développé dans le chapitre suivant (Chapitre 6), les vitesses de 
surrection ou de subsidence élevées s’expliquent plus particulièrement par le couplage entre 
les processus de surface et l’isostasie flexurale. La formation instantanée du relief et sa rapide 
érosion en 10 Ma (voir partie 5.3.4) génère un rebond isostatique marqué par des vitesses de 
surrection très élevées au niveau de l’épaulement de rift et une subsidence très forte du 
domaine aminci sous l’effet de la charge sédimentaire. Ces 10 premiers millions d’années 
peuvent donc être interprétés comme une intégration de la phase de rift et le début du post-
rift. En effet, le rééquilibrage en isostasie flexurale, le fort relief et son érosion correspondent 
à la phase de rift et à la rupture continentale (Braun et Beaumont, 1989) tandis que la 
subsidence observée sur la croûte de 7 km d’épaisseur est due à la subsidence thermique 
(McKenzie, 1978) caractéristique du post-rift. 
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5.2.2.2. EVOLUTION POST-RIFT 
Pour décrire l’évolution post-rift des mouvements verticaux affectant une marge 
passive, nous avons analysé ces mouvements entre le temps t10 et le temps t180 Ma. Ils sont 
décrits sur le graphique (C) de la Figure 53. Nous décrivons, dans un premier temps, les 
mouvements affectant la marge entre t10 Ma et t20 Ma, puis nous décrivons, dans un second 
temps, l’évolution de ces mouvements à travers le temps. 
Entre t10 et t20 Ma, il existe trois types de vitesses : 
• Une vitesse nulle est localisée sur le 4ème secteur, situé précisément au 
niveau du point de courbure (Figure 53). 
• Une vitesse de surrection est présente sur deux secteurs : le secteur 1 (∼ 
4m/Ma) et le secteur 2 (8,5 m/Ma localement).  
• Une vitesse de subsidence calculée sur les secteurs :3 (-29 m/Ma 
localement), 5 (vitesse la plus élevée, - 91,5 m/Ma), 6 (diminution 
locale de la vitesse de subsidence à -43,5 m/Ma) et 7 (vitesse constante 
à -47,5 m/Ma) 
Entre les 10 premiers millions d’années (voir sous-partie précédente) et les 10 seconds 
millions d’années, les mouvements verticaux au niveau de la transition entre la croûte 
continentale non amincie et la croûte continentale amincie (secteur 3) et au niveau du point 
d’inflexion (secteur 4) sont entièrement modifiés. En effet, le secteur 3 jadis en surrection 
devient subsidant tandis que le secteur 4, jadis subsidant, devient fixe. Enfin, sur les sept 
secteurs décrits, cinq secteurs (2 à 6) présentent des longueurs d’onde comprises entre 50 km 
(domaine 4) et 739 km (domaine 2). 
Entre t20 Ma et t180 Ma, les vitesses décrites entre t10 et t20 Ma diminuent très vite 
puis de plus en plus doucement. Cet effet s’accompagne d’une augmentation de la longueur 
d’onde des courbures formées par les courbes de vitesses le long de la marge. Cependant, la 
subsidence la plus forte reste localisée au niveau de la fosse (secteur 5) et la vitesse au niveau 
du secteur 4 redevient faiblement subsidante (vitesse inférieure à 5 m/ma environ) avant de 
redevenir nulle à partir de t80-90 Ma. Enfin, La nature des mouvements verticaux s’inverse 
une seconde fois sur le secteur 3. En effet, de t10 Ma jusqu’à t80-t90 Ma, le secteur 3 est 
affecté totalement ou partiellement par une subsidence tandis que de t80-t90 Ma jusqu’à t180 
Ma, ce secteur est soumis à une surrection qui atteint une vitesse de 8,5 m/Ma. Au bout de 
180 Ma, les vitesses le long de la marge se sont stabilisées. Le système est proche d’un point 
d’équilibre caractérisé par des vitesses presque nulles sur les secteurs 1, 2, 4, 7, des vitesses 
de surrection stables au niveau du secteur 3 (6 à 7 m/Ma maximum) et des vitesses de 
subsidence également stables sur les secteurs 5 et 6 (-7 à -8 m/Ma maximum). 
La seconde inversion des mouvements verticaux sur le secteur 3 s’explique par deux 
facteurs : 1 - l’augmentation de la longueur d’onde des différentes courbures, 2 - une 
migration des mouvements verticaux des secteurs 3 et 4 vers le domaine interne. En effet le 
pic de vitesse, observé dans le secteur 4 entre t10 et t20 Ma, se déplace dans le secteur 3 au 
cours du temps tandis que les vitesses de subsidence du secteur 3 (entre t10 et t80-90 Ma) 
migrent progressivement vers le secteur 2. L’augmentation de la longueur d’onde, couplée à 
la charge sédimentaire exercée par le bassin (voir Chapitre 6), est également responsable 
d’une augmentation de la longueur de la fosse (voir partie 5.4.1). 
  210 
La dynamique spatio-temporelle post-rift des mouvements verticaux le long de la 
simulation s’explique par différents processus : 
• La diminution rapide puis lente des vitesses au cours du temps s’explique par la 
subsidence thermique caractérisée par une courbe asymptotique (McKenzie, 1978) 
(voir Chapitre 1, sous-partie 1.1.1. ). 
• L’augmentation de la longueur d’onde de la déformation est due à la modification 
de la résistance de la lithosphère au cours du temps. En effet, la résistance ou 
épaisseur élastique est définie par rapport à l’isotherme 450°C (voir Chapitre 3). 
Du fait du refroidissement du système sous le contrôle des processus thermiques, 
la résistance de la lithosphère augmente et engendre donc une augmentation des 
longueurs d’onde de la déformation flexurale produite en réponse aux processus 
de surface. 
• L’évolution spatio-temporelle des phases de surrection : comme démontré par 
différents auteurs (Gilchrist et Summerfield, 1990 ; Gunnell et Fleitout, 1998; 
Tucker et Slingerland, 1994; van Balen et al., 1995 ; van der Beek et al., 1994), 
l’érosion d’un épaulement entraîne un rebond isostatique de la lithosphère. La 
distribution spatio-temporelle de la surrection est donc fonction du processus 
d’érosion. Or, du fait de l’existence de la loi de diffusion dans Flex3D, les 
processus de surface sont fonction de la courbure produite par la déformation 
flexurale le long de la marge modélisée. L’évolution spatio-temporelle des phases 
de surrection est donc dépendante du couplage entre l’isostasie flexurale et les 
processus de surface.  
• Les subsidences post-rift des secteurs 3 (transition croûte continentale non amincie 
- croûte continentale amincie), 5 (fosse), 6 et 7 (croûte de 7 km) sont produites par 
la subsidence thermique (McKenzie, 1978). A l’exemple de la profondeur de 
fosse, ces subsidences sont parfois couplées à l’isostasie flexurale (voir chapitre 
7). Cette profondeur est également contrôlée par un troisième processus : la charge 
sédimentaire (Watts, 2001) (voir Chapitre 6). 
• L’inversion et la migration des mouvements verticaux du secteur 3 s’expliquent : 
• par l’augmentation de la rigidité de la marge au cours du temps et son 
couplage avec les processus de surface. En effet, cette augmentation de 
la rigidité de la marge augmente la longueur d’onde de la déformation 
mais permet aussi une plus grande réponse isostatique à l’érosion de la 
courbure topographique située sur les secteurs 3 et 4 ; 
• par le couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale. Ce 
couplage réduit au cours du temps la courbure topographique située en 
amont de la croûte amincie et la déplace vers le domaine continental. 
Les conséquences logiques sont une migration parallèle des 
mouvements verticaux affectant cette région. 
• La diminution locale de la subsidence dans le secteur 6, au cours des premiers pas 
de temps, est produite par l’isostasie flexurale en réponse à la charge sédimentaire. 
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5.2.3. COMPARAISON AVEC LA GEOMETRIE DES MARGES 
PASSIVES NATURELLES 
La géométrie calculée sur la simulation à t140 Ma est bien en accord avec celle de la 
marge type (voir Chapitre 2). En effet, certains paramètres géométriques sont proches. Les 
hauteurs de la marge simulée et de la marge naturelle type sont à 6,6 km tandis que la 
profondeur de fosse simulée atteint 3,1 km et la profondeur de fosse naturelle type atteint 2 
km. La majorité des profondeurs de fosse mesurées dans le Chapitre 2 étant comprise entre 2 
et 3 km, la profondeur de fosse simulée est donc en accord avec les mesures réalisées dans le 
Chapitre 2. Concernant l’évolution du relief, elle est discutée dans la sous-partie suivante 
5.2.5. La simulation de référence respecte donc la géométrie de référence définie dans le 
Chapitre 2 à partir de données naturelles. 
5.2.4. COMPARAISON AVEC LES MOUVEMENTS VERTICAUX 
DE LA MARGE NORD-NAMIBIENNE 
Malgré les différences importantes qui existent entre la simulation de référence et la 
marge nord-namibienne (géométrie crustale, épaisseur lithosphérique, densités crustales et 
mantéliques,…), la comparaison entre les mouvements verticaux calculés par Flex3D sur la 
simulation de référence et les mouvements verticaux mesurés sur la marge nord-namibienne 
(voir Chapitre 2, partie 2) montre principalement trois domaines distincts et communs aux 
deux marges : un domaine océanique subsidant, un domaine continental en surrection et un 
domaine de transition (secteur 3 sur la simulation de référence) soumis à des mouvements 
verticaux alternant entre surretion et subsidence. La comparaison entre une marge naturelle 
complexe et la simulation de référence montre donc des caractéristiques communes. 
5.2.5. COMPARAISON AVEC L’EVOLUTION DU RELIEF DES 
MARGES PASSIVES 
Nous comparons, dans une première sous-partie, l’évolution du relief syn-rift produit 
par Flex3D avec celle observée sur les systèmes naturels, puis, dans une seconde sous-partie, 
nous comparons l’évolution du relief post-rift produit par Flex3D avec, d’une part, celle des 
reliefs observés sur les marges passives naturelles et, d’autre part, avec des modèles 
conceptuels proposés dans la bibliographie (retrait progressif de l’escarpement, dégradation 
verticale de l’escarpement = pinned divide, et bombement = downwarpping). 
5.2.5.1. RELIEF SYN-RIFT 
Le rifting étant instantané dans Flex3D, la conséquence est la formation instantanée 
d’un épaulement de rift de quelques kilomètres de hauteur. Du fait de la loi de diffusion dans 
Flex3D, cet épaulement est érodé sur le premier pas de temps de la simulation, c’est-à-dire en 
10 Ma, et génère ainsi un important flux sédimentaire en direction du bassin sédimentaire. Or 
sur les marges passives naturelles, la formation de l’épaulement de rift s’effectue sur plusieurs 
millions d’années, voire quelques dizaines de millions d’années. Au cours de ces millions 
d’années, le relief est soumis en permanence à l’activité des processus de surface. De ce fait, 
le relief et le flux sédimentaire calculés par Flex3D sur le premier incrément de temps sont 
surestimés par rapport aux systèmes naturels. 
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5.2.5.2.RELIEF POST-RIFT 
D’après les résultats de Flex3D, l’épaulement des marges disparaît en 10 Ma et aucun 
autre relief ne se forme au cours du post-rift. Or, certaines marges passives ont conservé leur 
épaulement au cours du temps. C’est le cas de l’escarpement du Drakensberg sur la marge 
décrochante sud-africaine. En effet, de précédentes études démontrent que cet escarpement est 
apparu lors de la formation de la marge, il y a 130 Ma, et a été maintenu au cours du temps 
(ex: Brown et al., 2002; van der Beek et al., 2002). Le modèle avancé pour l’évolution de ce 
relief est une dégradation verticale de l’escarpement (=Pinned Divide) contrôlée par la ligne 
de partage des eaux (Brown et al., 2002; van der Beek et al., 2002). Or, les processus de 
surface étant proportionnels à la courbure dans Flex3D, la ligne de partage des eaux disparaît 
très rapidement sur les 10 premiers millions d’années. La présence de cette ligne de partage 
des eaux peut donc être une explication au maintien d’un épaulement de rift au cours du post-
rift. 
Pour décrire la morphologie et l’évolution de reliefs observés sur les marges passives, 
deux autres modèles conceptuels, couplant également l’isosasie flexurale et l’érosion, 
s’ajoutent au modèle de dégradation verticale de l’escarpement (Beaumont et al., 2000; 
Cockburn et al., 2000; Persano et al., 2002; van der Beek et al., 2002) présenté ci-dessus : 
• le retrait progressif d’escarpement (Beaumont et al., 2000; Gallagher et 
al., 1995; Gilchrist et Summerfield, 1990, 1994; Gunnell et Fleitout, 
1998 ; Tucker et Slingerland, 1994),  
• le bombement (=Downwarping) (King, 1962; Ollier et Pain, 1997).  
Si la loi de diffusion présente dans Flex3D s’oppose à la formation de reliefs au cours 
du post-rift et ne permet donc pas une distinction entre les trois modèles conceptuels proposés 
dans la bibliographie, en revanche, ce travail montre qu’avec une simple loi de transport, la 
surrection affectant les secteurs 2 et 3 recule vers le continent.  
5.2.6. CONCLUSION 
En résumé, ce travail montre que la simulation présente, à 140 Ma, une géométrie 
comparable à la géométrie naturelle de référence. Il montre également que le couplage entre la 
subsidence thermique, l’isostasie flexurale et les processus de surface modifie 
significativement l’évolution post-rift des mouvements verticaux le long de la marge, depuis 
le domaine continental jusqu’au domaine marin.  
Concernant l’évolution spatio-temporelle de la subsidence, l’ensemble du domaine 
aminci est affecté par la subsidence thermique. Mais, au cours du temps, la vitesse de 
subsidence reste la plus élevée au niveau de la fosse. Cette subsidence plus élevée est produite 
non seulement par la subsidence thermique mais également et surtout par la charge 
sédimentaire. Concernant l’évolution spatio-temporelle de la surrection, entre t10 et t20 Ma, il 
existe une seule phase de surrection localisée sur le domaine côtier (secteur 2). Cette 
surrection disparaît au cours du temps tandis qu’apparaît progressivement une nouvelle phase 
de surrection au niveau de la transition croûte non amincie - croûte amincie (secteur 3, vitesse 
maximale = ∼7m/Ma). Cette nouvelle phase migre progressivement vers l’intérieur du 
continent puis se maintient au cours du temps. 
  213 
Cette transition entre la croûte continentale non amincie et la croûte continentale 
amincie est également caractérisée par deux phases importantes d’inversion des mouvements 
verticaux au cours du temps. En effet, sur les dix premiers millions d’années de la simulation, 
correspondant à une intégration du syn-rift et du début du post-rift, ce secteur est marqué par 
une surrection importante et la formation d’un épaulement de rift. Ensuite, le relief étant 
érodé, ce secteur devient subsidant entre t10 et t30 Ma. Entre t30 et t80-90 Ma, ce secteur 
devient progressivement en surrection puis, à partir de t80-90 Ma, seule la surrection affecte 
ce secteur. Au bout de 180 Ma, la marge est proche d’un équilibre marqué par un secteur 3 en 
surrection et des secteurs 5, 6 en subsidence. 
5.3. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA 
DENUDATION ET DE LA SEDIMENTATION 
Nous présentons dans une première sous-partie la quantité totale de dénudation, puis, 
dans une seconde et troisième sous-partie, nous présentons respectivement la variation spatio-
temporelle du taux de dénudation puis de la sédimentation. Ensuite, dans une quatrième sous-
partie, nous présentons la variation spatio-temporelle du flux sédimentaire total solide. Enfin, 
dans une cinquième et dernière sous-partie, ces résultats numériques sont comparés avec des 
données publiées issues des systèmes naturels. 
Les résultats sur les taux de dénudation et de sédimentation ainsi que la quantité de 
dénudation totale sont décrits sur la Figure 55. Cette planche est composée de trois 
graphiques : le graphique (B) décrit la géométrie de la marge simulée à t140 Ma. Ce 
graphique est repris de la Figure 54. Le graphique (D) décrit l’évolution des taux de 
dénudation et de sédimentation le long de la marge entre t10Ma et t180 Ma, avec un pas de 
temps de 10 Ma entre chaque courbe. En effet, comme expliqué dans la partie précédente 
(voir partie 5.2), les taux de sédimentation et de dénudation entre t0 et t10 Ma intègrent la 
phase de rifting et le début du post-rift. La formation instantanée d’un relief flexural à t0 et 
son érosion sur les dix premiers millions d’années de l’histoire génère donc des taux très 
élevés. Notre étude étant principalement concentrée sur l’évolution post-rift de la marge, nous 
ne présenterons que l’évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de sédimentation 
à partir de 10 Ma. Les vitesses positives correspondent à de la sédimentation tandis que les 
valeurs négatives correspondent à de la dénudation. Enfin, le troisième et dernier graphique 
(E) correspond à la dénudation totale le long de la simulation, à t140 Ma. La segmentation de 
la simulation en sept parties (Figure 55) correspond à la segmentation décrite dans la partie 
précédente (voir partie 5.2). 
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Figure 55 : Dénudation et sédimentation le long de la marge de référence. 
Cette planche présente 3 graphiques. Graphique (B) : géométrie de la simulation à t140 Ma. Graphique 
(D) : taux de sédimentation et de dénudation le long de la marge, entre t10Ma et t180 Ma. Graphique (E) : 
dénudation totale le long de la marge, à t140 Ma. Les trois graphiques sont divisés en sept secteurs séparés 
par des pointillés (voir partie 5.2). Pour plus de détails, lire le texte. 
  215 
5.3.1. QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
Le graphique (E) de la Figure 55 montre qu’il existe, sur les secteurs 1 et 2, une 
dénudation totale qui atteint 270 m environ. La dénudation augmente ensuite 
considérablement sur le secteur 3, c’est- à-dire au niveau de la position de l’épaulement de rift 
érodé (voir partie 5.2), et atteint 4,1 km. Cette dénudation diminue ensuite très rapidement et 
devient nulle à partir du secteur 4. 
La dénudation sur les secteurs 1 et 2 explique donc l’altitude moyenne de -100 m 
environ observée à t140 Ma (voir Tableau 13). Cette altitude correspondant à la position du 
niveau marin fixé dans Flex3D (voir Tableau 12), les processus de surface ont donc abaissé la 
surface de la croûte non amincie jusqu’au niveau marin. La différence, à t140 Ma, entre la 
dénudation totale (270 m) et la hauteur érodée visible (-97m) s’explique, quant à elle, par une 
compensation isostatique de ces secteurs au cours du temps (voir partie 5.2), sous l’effet de 
l’érosion.  
Concernant le secteur 3, parmi les 4,1 km de dénudation totale maximale calculés à 
t140 Ma, 1770 m correspondent à l’amplitude de l’épaulement de rift (Tableau 13). Ceci 
signifie que 43% de ce pic de dénudation a lieu sur les 10 premiers millions d’années de la 
simulation. La majorité de la dénudation totale du secteur 3, c’est-à-dire les 57% restant, est 
donc produite par le couplage entre l’isostasie flexurale et les processus de surface, entre t10 
et t140 Ma.  
Enfin, la dénudation totale nulle décrite à partir du secteur 4 s’explique par le début du 
domaine en sédimentation. En effet, dans Flex3D, le calcul de la dénudation totale est réalisé 
à partir de la déflection (w), c’est-à-dire la déformation totale de la surface du socle par 
rapport au niveau zéro. Ce calcul ne prend donc pas en compte l’érosion dans le domaine en 
sédimentation. 
5.3.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DU TAUX DE 
DENUDATION 
En confrontant l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux (graphique C 
de la Figure 54) et des taux de dénudation et sédimentation (graphique D de la Figure 55), 
nous observons une forte correspondance entre les deux graphiques. En effet, à l’exception 
des secteurs 4, 5 et 6, l’évolution spatio-temporelle de la dénudation correspond aux phases de 
surrection observées précédemment (voir partie 5.2). Le secteur 4 présente la particularité 
d’avoir une vitesse des mouvements verticaux nulle entre t10 et t20 Ma tandis que le taux de 
dénudation est à son taux le plus élevé (-76 m/Ma). Le taux de dénudation décroît au cours du 
temps sur ce secteur, jusqu’à atteindre -11 m/Ma, tandis que les mouvements verticaux 
deviennent légèrement subsidants (voir partie 5.2). Quant au secteur 5, si l’analyse de la 
quantité totale de dénudation montre une absence d’érosion dans le domaine en 
sédimentation, l’analyse des taux de dénudation montre en revanche, et malgré la subsidence, 
un taux décroissant au cours du temps, au niveau du sommet du prisme sédimentaire. La 
différence de résultat entre la mesure de la quantité totale de dénudation et la mesure du taux 
de dénudation s’explique par la méthode de calcul. Si la quantité totale de dénudation est 
mesurée à partir de la déflection totale (w) à t140 Ma (voir sous-partie précédente 5.3.1), les 
taux de dénudation et de sédimentation sont calculés à partir de la déflection incrémentale. En 
effet, ils correspondent à la différence entre la déflection calculée à un « t » et celle calculée à 
un temps « t-1 ». Enfin, le secteur 6 présente une légère dénudation entre t10 Ma et t20 Ma (- 
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2,8 m/Ma) alors que ce secteur est également constamment en subsidence. Les produits de 
l’érosion des secteurs 4, 5 et 6 sont redéposés dans le bassin principal, au niveau de la fosse. 
La forte correspondance entre l’évolution spatio-temporelle des mouvements de 
surrection et celle des taux de dénudation s’explique par le couplage entre l’érosion et 
l’isostasie flexurale (Gilchrist et Summerfield, 1990; Gunnell et Fleitout, 1998; McGinnis et 
al., 1993; Tucker et Slingerland, 1994; van Balen et al., 1995; van der Beek et al., 1994). Les 
différences de comportement observées sur les secteurs 4, 5 et 6 s’expliquent, quant à elles, 
par la subsidence thermique qui affecte ces secteurs et qui prévaut sur le couplage érosion - 
isostasie flexurale. 
5.3.3. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DU TAUX DE 
SEDIMENTATION 
L’évolution spatio-temporelle du taux de sédimentation correspond, quant à elle, 
systématiquement à l’évolution spatio-temporelle de la subsidence observée sur le graphique 
(C) de la Figure 54. Il existe donc, au début de l’histoire de la marge, deux domaines en 
sédimentation. Le premier domaine se situe sur la transition croûte non amincie - croûte 
amincie (secteur 3) et le second domaine se situe au niveau de la fosse (secteur 5). Si ce 
dernier domaine est en sédimentation tout au long de l’histoire de la marge, l’évolution du 
secteur 3 est, quant à elle, plus complexe. En effet, ce secteur est en sédimentation sur les 
premiers pas de temps de l’histoire de la marge puis évolue progressivement en érosion. Ce 
changement se déroule en parallèle de l’inversion des mouvements verticaux décrite sur ce 
secteur dans la partie 5.2. Les produits de l’érosion de ce bassin vont donc alimenter le second 
bassin en aval.  
Enfin, en accord avec la distribution de la vitesse de subsidence (voir partie 5.2), le 
taux de sédimentation le plus fort se situe au niveau de la fosse et atteint 72 m/Ma entre t10 et 
t20 Ma, c’est-à-dire un taux comparable à celui de la dénudation sur cette même période de 
temps (76 m/Ma, voir sous-partie précédente 5.3.2). Le taux de sédimentation diminue ensuite 
au cours du temps et atteint 11 m/Ma. 
Les valeurs de taux de sédimentation et de dénudation sont comparables puisqu’elles 
sont directement corrélées. En effet, les produits de l’érosion alimentent le bassin et il n’existe 
pas de flux sédimentaires extérieurs. De plus, la correspondance entre l’évolution spatio-
temporelle du taux de sédimentation et celle de la subsidence s’explique par la loi de diffusion 
comprise dans Flex3D. En effet, celle-ci implique le dépôt des sédiments dans les cuvettes, 
c’est-à-dire les zones subsidantes. Ce comportement est en accord avec les données naturelles. 
Enfin, cette étude montre que le couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale 
permet d’individualiser deux bassins le long de la marge simulée. 
5.3.4. EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Pour compléter l’étude de la dénudation et de la sédimentation affectant la marge 
modélisée, nous avons analysé l’évolution temporelle du flux sédimentaire. Celui-ci a été 
calculé à partir de volumes de sédiments solides. Cette évolution du flux est décrite sur la 
Figure 56. Cet histogramme présente le flux sédimentaire total calculé sur une grille de 2444 
x 2444 km (Tableau 12) et par pas de temps de 10 Ma. 
Cet histogramme montre que le flux atteint la valeur maximale de 1,10 .104 km3/Ma 
entre t0 et t10 Ma et diminue ensuite drastiquement d’un facteur 10, entre t10 Ma et t20 Ma, 
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pour atteindre la valeur de flux la plus petite : 1,07 .103 km3/Ma. Le flux est ensuite 
relativement stable au cours du post-rift. Enfin, si on somme la totalité des flux sédimentaires 
mesurés sur chaque pas de temps, entre t0 et t180 Ma, on obtient un volume total solide de 
sédiments de 3,13 .105 km3. 
 
Figure 56 : flux sédimentaire global déposé au cours du temps dans les bassins de la 
marge passive de référence.  
L’origine du pic de flux sédimentaire entre t0 et t10 Ma est l’érosion de l’épaulement 
de rift (voir partie 5.2. et sous-partie 5.3.1). Ce résultat montre donc qu’un épaulement de rift 
est érodé en 10 Ma. Cette valeur est cependant très nettement inférieure à celle calculée dans 
de précédents travaux (van Balen et al., 1995 ; van der Beek et al., 1995). Ceux-ci prédisaient 
l’érosion totale de l’épaulement de rift au bout de 50 Ma voire 100 Ma maximum. Cette 
différence de durée d’érosion est due à la physique des processus de surface utilisée dans 
chaque étude. Dans Flex3D, le relief étant étudié à grande échelle, les processus de surface 
sont approximés par une loi de diffusion. Les processus de surface sont donc proportionnels à 
la courbure. Concernant van Balen et al. (1995) et van der Beek et al. (1995), ils utilisent une 
loi de diffusion-transport fluvial adaptée à l’étude du relief à petite échelle (érosion 
proportionnelle à la pente). Ces résultats montrent donc qu’en fonction de la physique des 
processus de surface responsables du démantèlement des reliefs continentaux, la durée 
nécessaire au démantèlement d’un relief peut donc varier. 
Cette évolution temporelle du flux sédimentaire montre également qu’hormis 
l’épaulement de rift, la marge modélisée n’est affectée par aucune autre formation de reliefs 
majeurs au cours de son histoire. Les reliefs observés actuellement sur les marges passives 
proviennent donc soit de processus d’érosion différents de Flex3D, soit de processus post-rift 
externes au système (processus mantéliques, tectonique régionale).  
5.3.5. COMPARAISON AVEC LA DENUDATION ET LA 
SEDIMENTATION MESUREES SUR LES MARGES PASSIVES 
NATURELLES 
Afin de tester la dénudation et la sédimentation calculées sur la simulation, nous les 
avons comparées avec des données naturelles qui ont été publiées et qui sont décrites dans les 
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Chapitres précédents. Nous présentons, dans la première sous-partie, une comparaison du taux 
et de la quantité de dénudation simulés avec des données publiées décrites dans la partie 3 du 
Chapitre 1, puis, dans une seconde sous-partie, nous comparons la variation temporelle du 
flux sédimentaire simulée avec la variation temporelle des vitesses de sédimentation sur les 
systèmes naturels (voir partie 3 du Chapitre 2). 
5.3.5.1.TAUX ET QUANTITE DE DENUDATION 
Les taux de dénudation mesurés sur les systèmes naturels montrent une variabilité 
comprise entre 10 m/Ma (au Brésil - Brown et al., 2000; Harman et al., 1998) et 95 m/Ma (en 
Afrique du Sud - Brown et al., 2002). La quantité totale de dénudation mesurée peut   quant à 
elle atteindre 7 km (Brésil - Gallagher et al., 1994, 1995; Harman et al., 1998). Les valeurs 
des taux de dénudation obtenues à partir de la simulation (- 11 à - 76 m/Ma) et la valeur de la 
dénudation totale à 140 Ma (4,1 km) sont donc comparables avec les données naturelles 
mesurées dans de précédents travaux. 
5.3.5.2.EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Nous avons comparé la variation temporelle du flux sédimentaire avec des études 
publiées sur l’évolution temporelle des vitesses de sédimentation. Elles sont décrites dans la 
partie 3 du Chapitre 2. Afin de comparer quantitativement les résultats modélisés avec des 
données issues de systèmes naturels, notre comparaison se concentre sur deux de ces études : 
la marge est-américaine et la marge du Zimbabwe. En effet, sur l’ensemble des études 
utilisées, seules ces deux études : Poag et Sevon (1989) (marge est-américaine) et Walford et 
al. (2005) (marge du Zimbabwe) ont construit des courbes de flux sédimentaire à partir de 
l’intégralité du bassin sédimentaire. Ces données sont donc comparables avec notre résultat 
modélisé. Cependant, si le flux sédimentaire mesuré sur la marge du Zimbabwe est un flux 
sédimentaire compacté, celui mesuré sur la marge est-américaine a été mesuré à partir de 
volumes sédimentaires non compactés. 
En tenant compte de l’ensemble des études décrites dans le Chapitre 2, la distribution 
temporelle des vitesses de sédimentation montre souvent l’existence d’un seul pic de 
sédimentation sur les premiers temps de l’histoire de la marge. Certaines marges, comme les 
marges gabonaise (Leturmy et al., 2003; Lucazeau et al., 2003), namibienne (Gallagher et 
Brown, 1999b), est-américaine (Poag et Sevon, 1989), présentent plusieurs pics de 
sédimentation (voir Chapitre 2). Ces pics ont été interprétés différemment suivant les marges 
considérées (épisode tectonique, changement climatique, chute du niveau marin). Ils 
décroissent ensuite rapidement au cours du temps. En effet, à partir de leur décroissance 
temporelle, nous avons réalisé, dans la partie 5 du chapitre 4, une étude statistique sur le 
temps de diffusion (temps nécessaire à l’érosion de la majorité du relief). Les résultats 
montrent une variation du temps de diffusion entre 1 et 26 Ma avec une valeur médiane à 10 
Ma.  
D’un point de vue quantitatif, l’analyse de l’évolution du flux sédimentaire sur la 
marge est-américaine et sur la marge du Zimbabwe montre que la variation du flux, pendant 
le Mésozoïque, est comprise entre 1 et 25 .103 km3/Ma sur la marge est-américaine et entre 
0,5 et 4 .103 km3/Ma sur la marge du Zimbabwe. La durée d’enregistrement de la marge est- 
américaine étant identique à la durée de la simulation, nous avons estimé, à partir de la 
variation de son flux sédimentaire au cours du Mésozoïque et du Cénozoïque, un volume 
sédimentaire d’environ 1,52 .106 km3.  
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La comparaison montre donc des similitudes entre les données naturelles et les 
résultats de la simulation. En effet, ces deux données présentent, sur les premiers pas de temps 
de l’histoire de la marge, un pic de sédimentation qui disparaît en dix millions d’années. 
L’origine de ce pic est l’érosion de l’épaulement de rift. De plus, les valeurs du flux 
sédimentaire modélisé (variation entre 1,07 .103 km3/Ma et 11 .103 km3/Ma) sont en accord 
avec les valeurs mesurées sur les marges est-américaine et du Zimbabwe (∼1.103 km3/Ma à 25 
.103 km3/Ma). Cependant, contrairement à l’enregistrement sur certaines marges naturelles, il 
n’existe pas d’autres pics de flux sédimentaire au cours de la simulation. Enfin, la valeur de 
flux sommés, calculée sur la marge est-américaine (1,52 .106 km3), est plus élevée que le flux 
total calculé sur la simulation (3,13 .105 km3). Cette faible valeur peut s’expliquer par 
différentes raisons : une différence de dimension de la marge, une différence de compaction, 
un coefficient de diffusion continental faible, un faible comportement flexural, une absence de 
reliefs post-rifts produits soit par des processus mantéliques (point chaud, convection à petite 
échelle), soit par des processus tectoniques régionaux, une absence de reliefs préexistants, une 
absence de changements climatiques (modification du coefficient de diffusion au cours du 
temps), ou enfin, une absence de flux externes liés à l’érosion d’un ou plusieurs reliefs 
intracontinentaux. 
5.3.6. CONCLUSION 
Les résultats obtenus sur l’évolution temporelle du flux sédimentaire modélisé 
montrent que l’évolution topographique à grande échelle d’une marge passive soumise 
simplement à des processus de surface diffusifs, des processus thermiques et de l’isostasie 
flexurale est affectée uniquement par l’érosion de l’épaulement de rift en une dizaine de 
millions d’années environ. De plus, le volume sédimentaire total accumulé dans le bassin de 
la simulation est insuffisant pour expliquer le volume de sédiments observé sur des systèmes 
naturels. 
Ensuite, l’analyse des évolutions spatio-temporelles des taux de dénudation et de 
sédimentation montre, quant à elle, trois points importants. Tout d’abord, la marge simulée 
présente deux zones de sédimentation majeures au début de son histoire : une première zone 
au niveau de la transition croûte non amincie - croûte amincie où se localisait précisément le 
relief observé au premier pas de temps de la simulation et une seconde zone au niveau de la 
fosse. Le couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale permet donc 
d’individualiser deux bassins le long de la marge simulée. Cependant, si la fosse est le lieu 
d’une sédimentation permanente, l’évolution est différente concernant la transition croûte non 
amincie - croûte amincie. En effet, ce domaine passe progressivement de la sédimentation à 
l’érosion au cours du temps. Le deuxième point important est l’érosion du sommet du prisme 
sédimentaire au cours du temps sous l’effet du couplage entre l’isostasie flexurale et l’érosion 
(McGinnis et al., 1993; van Balen et al., 1995). Enfin le dernier point important est l’érosion 
observée sur la bordure distale de la fosse entre t10 Ma et t20 Ma. Or, on considère souvent 
que l’alimentation du bassin sédimentaire dépend uniquement du flux sédimentaire issu de 
l’érosion continentale. Les résultats de cette simulation montrent donc que si les processus de 
surface sont approximés par une simple loi de diffusion, alors le bassin peut aussi être  
alimenté par d’autres sources comme l’érosion du sommet du prisme ou de reliefs sous-
marins.   
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5.4. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-
RIFT PAR LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Afin de comprendre l’enregistrement, par le bassin sédimentaire, de l’évolution spatio-
temporelle de la marge (voir parties 2 et 3 de ce chapitre), nous présentons, dans une première 
sous-partie, l’évolution post-rift de la géométrie du bassin, puis, dans une seconde sous-partie, 
l’enregistrement stratigraphique du prisme à t140 Ma. Nous avons ensuite testé ces résultats 
dans les sous-parties 3 et 4 en les comparant, d’une part, avec les modèles stratigraphiques 
existants (voir Chapitre 1) et d’autre part, avec des surfaces d’érosion observées sur des 
coupes publiées de prismes sédimentaires naturels.  
Les résultats sont présentés sur la Figure 57. Cette figure est divisée en 4 graphiques 
représentant différentes périodes dans l’évolution du bassin sédimentaire. En effet, le 
graphique du haut représente la géométrie du bassin à t0. Les second et troisième graphiques 
décrivent la géométrie du bassin à t10 Ma et t40 Ma. Le quatrième et dernier graphique décrit 
la géométrie du bassin à t140 Ma.  
5.4.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
Tout d’abord, la Figure 57 montre une augmentation logique du volume de sédiments 
piégés dans le bassin sédimentaire au cours du temps. Comme décrit dans la partie 5.3, entre 
t10 Ma et t40 Ma, un second bassin apparaît au niveau de la transition croûte non amincie - 
croûte amincie. Ce bassin disparaît ensuite entre t40 Ma et t140 Ma. Concernant l’évolution 
des corps sédimentaires constituant le prisme sédimentaire, l’évolution des corps les plus 
anciens parmi la colonne sédimentaire montre une rotation et une déflection des corps avec le 
temps. Concernant la rotation des corps sédimentaires, à l’exemple du premier corps 
sédimentaire déposé entre t0 et t10 Ma, l’angle régional (angle mesuré entre le sommet du 
prisme sédimentaire et la fosse) que forme ce corps à t10 Ma est de 0,9°. Il augmente ensuite 
et atteint 1,3° à t140 Ma. Ce corps subit donc une rotation de 0,4° au cours du temps. On peut 
également observer une diminution de l’épaisseur des corps sédimentaires déposés au cours 
du temps. En effet, le corps sédimentaire le plus épais a été déposé entre t0 et t10 Ma. Les 
corps sédimentaires suivants sont moins épais. Cependant, l’épaisseur de ce premier corps 
diminue au cours du temps au niveau du sommet du prisme. Enfin, le dépôt centre migre au 
cours du temps vers le domaine distal. 
L’apparition puis la disparition du second bassin au niveau de la transition croûte non 
amincie - croûte amincie est expliquée dans les parties 5.2 et 5.3. Cette évolution est due au 
couplage entre l’érosion et l’isostasie flexurale, ainsi qu’à l’augmentation de la longueur 
d’onde de la déformation. 
Ensuite, la déflection des strates avec la profondeur et le temps correspond à une 
forme flexurale qui présente une subsidence maximale immédiatement sous la charge (Watts, 
1989). Comme expliqué par Watts (1989) (voir partie 5 du Chapitre 1 pour plus de détails), la 
charge engendrée par les corps sédimentaires récents crée une déflection qui affecte la 
géométrie des corps sédimentaires plus anciens. Ces nouvelles charges provoquent la 
déflection et la rotation des corps sédimentaires précédents, augmentant ainsi leur pente et la 
profondeur de la fosse. Mais la déflection de ces strates présente une origine secondaire, 
l’augmentation de la profondeur de la fosse, au cours du temps, sous l’effet de la subsidence 
thermique (voir Chapitre 6). 
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Figure 57 : évolution temporelle du bassin sédimentaire de la marge de référence. 
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Concernant la diminution de l’épaisseur des corps sédimentaires au cours du temps, 
elle est expliquée par l’évolution temporelle du flux sédimentaire décrite dans la sous-partie 
5.3.4. En effet, le corps sédimentaire le plus volumineux correspond à l’érosion de 
l’épaulement de rift entre t0 Ma et t10 Ma. La diminution de son épaisseur au cours du temps 
image cependant bien l’importance de l’érosion du sommet du prisme sédimentaire décrit 
dans la partie 5.3. Les faibles épaisseurs des corps sédimentaires suivants correspondent aux 
faibles flux sédimentaires observés sur la Figure 56.  
Enfin, la migration du dépôt centre vers le domaine océanique s’explique par 
l’augmentation de la longueur d’onde flexurale observée dans la partie 5.2 et par le caractère 
progradant du remplissage sédimentaire. 
5.4.2. STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE 
A T140 MA 
La stratigraphie du prisme sédimentaire de la simulation de référence au temps t140 
Ma est décrite sur la Figure 58. Cette figure est un agrandissement de la coupe t140 Ma 
décrite précédemment sur la Figure 57. 
 
Figure 58 : stratigraphie du prisme sédimentaire de la simulation de référence, à t140 
Ma. 
La stratigraphie du prisme à t140 Ma montre un enregistrement complet caractérisé 
par un enregistrement progradant-aggradant (avancée et superposition des corps sédimentaires 
vers le domaine marin) sur toute l’histoire post-rift de la marge simulée. En effet, les 
extrémités des strates progressent vers le domaine océanique mais elles s’étendent également 
progressivement vers le domaine continental. Cette extension vers le domaine continental crée 
un dépôt progressif des sédiments en discordance sur des sédiments datés de t0-t10 Ma et 
dont la surface sommitale est érodée (voir partie 5.3 et sous-partie précédente 5.4.1). Enfin, 
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parmi l’épaisseur sédimentaire, les anciennes strates présentent un onlap (extrémité de la 
strate proche de l’horizontale) au niveau du sommet du prisme sédimentaire et en pied de 
pente tandis que les strates récentes présentent également un onlap au sommet du prisme mais 
un downlap (extrémité de la strate inclinée vers le bas) en bas de pente.  
La sédimentation progradante-aggradante au cours du post-rift indique, d’une part, une 
sédimentation plus importante que l’accommodation (espace disponible à la sédimentation) : 
 et, d’autre part, un maintien de ce rapport entre la sédimentation et 
l’accommodation avec le temps. Cette évolution du rapport s’explique, au début de l’histoire 
de la marge, par l’association d’un important flux sédimentaire produit par l’érosion de 
l’épaulement de rift et d’une subsidence thermique rapide. Puis, ce rapport se maintient 
puisque la diminution du flux sédimentaire est associée à une baisse de la subsidence au cours 
du temps. 
Enfin, les downlap aux extrémités des strates récentes sont dûs au caractère progradant 
des corps sédimentaires tandis que les onlap des strates sédimentaires anciennes sont dûs à 
l’effet de la charge sédimentaire imposée par les corps sédimentaires récents sur les corps 
sédimentaires plus anciens (Watts, 1989). L’analyse de l’évolution de l’enregistrement post-
rift du bassin sédimentaire (Figure 57) montre en effet que le dépôt en downlap évolue au 
cours du temps en onlap, sous l’effet de l’approfondissement de la fosse et de la charge 
sédimentaire. 
5.4.3. COMPARAISON AVEC LES MODELES 
STRATIGRAPHIQUES EXISTANTS 
Les modèles conceptuels existants sont présentés dans la cinquième partie du Chapitre 
1. La synthèse de ces modèles montre que l’enregistrement stratigraphique d’une marge 
passive affectée par un flux sédimentaire local est caractérisé par une sédimentation 
progradante dans les premiers pas de temps de l’histoire de la marge (van Balen et al., 1995). 
La diminution puis la stabilisation du flux sédimentaire couplée à la subsidence thermique 
produit ensuite une sédimentation rétrogradante (recul des corps sédimentaires vers le 
domaine continental) puis progradante-aggradante. Or, l’enregistrement calculé sur la 
simulation ne montre pas cette succession de séquences sédimentaires. En effet, contrairement 
au modèle stratigraphique synthétique, la tendance générale de l’enregistrement 
stratigraphique calculé sur la simulation est la progradation-aggradation. La stratigraphie 
modélisée n’indique aucune phase de rétrogradation. Cette simulation semble donc montrer 
qu’une marge passive soumise à un couplage entre les processus thermiques, l’isostasie 
flexurale et des processus de surface diffusifs ne produit pas de phase de sédimentation 
uniquement rétrogradante. D’autres processus doivent être pris en compte pour expliquer une 
rétrogradation franche au sein du prisme sédimentaire (physique des processus de surface 
différente de celle incluse dans la loi de diffusion, contexte géologique régional). 
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5.4.4. COMPARAISON AVEC DES SURFACES D’EROSION DE 
PRISMES NATURELS 
Nous avons vu précédemment que le prisme sédimentaire était affecté, au cours du 
temps, par une érosion de son sommet. Cette érosion a des conséquences sur la géométrie des 
corps sédimentaires et sur l’enregistrement stratigraphique (voir sous-parties précédentes 
5.4.1 et 5.4.2). Nous comparons, dans cette quatrième sous-partie, ces surfaces d’érosion 
modélisées avec des surfaces d’érosion observées sur des coupes publiées de prismes 
sédimentaires naturels.  
Nous avons sélectionné deux coupes stratigraphiques (Figure 59) : 
• une coupe du prisme de la marge mauritanienne (Bussell et al., 2001) ; 
• une coupe du prisme de la marge sénégalaise (Bungener, 1995). 
Sur chacune de ces coupes, nous avons localisé les surfaces d’érosion visibles. 
Ces coupes montrent plusieurs surfaces d’érosion à différentes profondeurs au sein des 
prismes sédimentaires. Ces surfaces sont principalement localisées sous le talus ou sous la 
rupture de pente entre le plateau continental et le talus. L’histoire de ces marges a donc été 
marquée par différentes périodes d’érosion du prisme sédimentaire. En effet, le prisme 
mauritanien présente des phases d’érosion au Crétacé supérieur, à la transition entre le 
Crétacé supérieur et le Paléogène, pendant le Paléogène et à la transition entre le Paléogène et 
le Néogène tandis que le prisme sénégalais présente deux phases d’érosion : entre le Trias et 
le Jurassique et entre le Crétacé supérieur et le Tertiaire. 
Différentes hypothèses sont avancées pour expliquer la présence de surfaces d’érosion 
au sein des prismes de marges naturelles : une chute du niveau marin, des phases de 
surrection, un changement climatique ou l’érosion par des courants marins.Cependant, les 
hypothèses proposées pour chacune des surfaces d’érosion observées font souvent appel à un 
processus ponctuel et régional mais rarement à un processus général. Or, la simulation montre 
qu’il est possible de produire des surfaces d’érosion au niveau du sommet du prisme grâce au 
couplage entre la simple érosion gravitaire du prisme sédimentaire et son rebond isostatique. 
Bien que ces résultats numériques puissent être compatibles avec des surfaces d’érosion 
observées sur les coupes stratigraphiques de la Figure 59, il faudrait néanmoins réaliser une 
étude approfondie sur de nombreux prismes de marges passives naturelles afin d’étayer cette 
hypothèse et peut-être ainsi distinguer les surfaces d’érosion issues de processus régionaux et 
ponctuels, de surfaces d’érosion produites par un processus général. 
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Figure 59 : surfaces d’érosion sur les prismes de la Mauritanie et du Sénégal. 
Le plan de position a été reporté en bas et à droite de chaque coupe. Les surfaces d’érosion sont localisées 
par des traits rouges épais. 
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5.4.5. CONCLUSION 
Cette étude de l’enregistrement de l’évolution de la marge passive simulée par le 
bassin sédimentaire montre que : 
• la subsidence thermique s’enregistre dans le bassin sédimentaire par 
l’augmentation de la profondeur de fosse et la déflection des corps sédimentaires 
mais également, associée au flux issu du couplage érosion-isostasie flexurale, par 
une sédimentation progradante-aggradante ; 
• le couplage entre l’isostasie flexurale et l’érosion s’enregistre aussi, dans le bassin, 
par une variation de l’épaisseur des corps sédimentaires au cours du temps (voir 
sous-partie 5.3.4). Ce couplage s’enregistre également par une surface d’érosion 
au sommet du prisme sédimentaire (van Balen et al., 1995) ; 
• le couplage sédimentation-isostasie flexurale est enregistré par une augmentation 
de la largeur du bassin (Watts et al., 1982) mais aussi, comme pour la subsidence 
thermique, par l’augmentation de la profondeur de fosse et la déflection des corps 
sédimentaires (Watts, 1989) ; 
• l’augmentation de la longueur d’onde de la déformation est enregistrée par une 
augmentation de la largeur du bassin mais aussi, associée à un remplissage 
sédimentaire progradant-aggradant, par une migration du dépôt centre vers le 
domaine océanique. 
Enfin, l’analyse du bassin sédimentaire modélisé montre que l’enregistrement 
stratigraphique d’une marge soumise à des processus thermiques, à de l’isostasie flexurale et à 
des processus de surface est caractérisé par une sédimentation progradante-aggradante au 
cours du temps. 
5.5. CONCLUSION 
L’évolution post-rift de la marge de référence montre, d’une part, que l’évolution 
spatio-temporelle des mouvements verticaux est principalement caractérisée par une 
subsidence thermique du domaine aminci et qui s’accentue, au niveau de la fosse, sous l’effet 
de la charge sédimentaire. La marge est également affectée, au niveau de la position de 
l’ancien épaulement de rift, par une subsidence qui évolue progressivement, entre t10 Ma et 
t80-t90 Ma, en une surrection de ∼7m /Ma qui migre vers le continent et se maintient ensuite 
dans le temps et dans l’espace. Au bout de 180 Ma, la marge simulée est proche d’un 
équilibre marqué uniquement par une surrection stable sur le secteur 3 et une subsidence 
stable au niveau des secteurs 5 et 6. 
D’autre part, l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation 
montre qu’une marge soumise simplement à des processus de surface, des processus 
thermiques et de l’isostasie flexurale présente un unique relief majeur issu du rifting, qui est 
ensuite érodé en 10 Ma correspondant au syn-rift et au début du post-rift. La topographie de la 
simulation est donc plane pendant le post-rift. L’existence de reliefs plusieurs dizaines de 
millions d’années après le rifting doit être expliquée par d’autres processus d’érosion ou 
d’autres processus post-rifts comme les processus mantéliques ou un contexte régional. Cette 
évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation montre également que le 
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bassin sédimentaire est alimenté, au cours du temps, non seulement par les produits de 
l’érosion du relief continental mais aussi par l’érosion du bassin situé à l’ancienne place de 
l’épaulement de rift, par l’érosion du sommet du prisme sédimentaire et, dans une très faible 
mesure, par l’érosion de reliefs sous-marins. Le volume sédimentaire total accumulé dans le 
bassin est cependant insuffisant pour expliquer le volume de sédiments observé sur des 
systèmes naturels. Différentes hypothèses peuvent expliquer cette observation : une absence 
de reliefs préexistants ou formés au cours du post-rift, une absence de flux externes liés à 
l’érosion d’un ou plusieurs reliefs intracontinentaux, un coefficient de diffusion continental 
faible, un faible comportement flexural, une absence de changements climatiques.  
Enfin, l’enregistrement de l’évolution de la marge passive par le bassin sédimentaire 
montre que la subsidence thermique, associée au flux issu du couplage érosion-isostasie 
flexurale, s’enregistre principalement dans le bassin par une sédimentation progradante-
aggradante. Il montre également que le couplage entre l’isostasie flexurale et les processus de 
surface s’enregistre principalement dans le bassin par une érosion du sommet du prisme 
sédimentaire, une diminution temporelle de l’épaisseur des corps sédimentaires, et par une 
augmentation de la longueur et de la profondeur de la fosse. 
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CHAPITRE 6. – Les processus externes 
(modélisation cylindrique) 
Nous présentons, dans ce sixième chapitre, une étude fondée sur des simulations 
numériques où nous analysons, d’une part, les conséquences d’une modification de 
l’efficacité des processus de surface sur l’évolution des mouvements verticaux post-rift de la 
marge de référence (voir Chapitre 5) et d’autre part, l’enregistrement post-rift de ces 
mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin sédimentaire. Après une présentation 
de l’étude, nous présentons, dans une seconde partie, les conséquences d’une absence de 
processus de surface sur l’évolution post-rift de la marge de référence, puis, dans une 
troisième partie, nous analysons l’évolution post-rift des géométries crustales et des 
mouvements verticaux le long de trois simulations affectées par différents coefficients de 
diffusion. Dans une quatrième partie, nous présentons l’évolution spatio-temporelle de la 
dénudation et de la sédimentation le long de ces mêmes simulations. Enfin, dans une 
cinquième partie, nous présentons l’enregistrement de l’évolution post-rift de ces simulations 
par le bassin sédimentaire. 
6.1. PRESENTATION 
Les précédents travaux publiés ont principalement étudié le couplage entre l’isostasie 
flexurale et les processus de surface soit en domaine continental, soit en domaine marin (voir 
partie 3 du Chapitre 1). Très peu d’études ont analysé le couplage entre ces deux processus à 
l’échelle d’une marge, depuis le domaine continental jusqu’au domaine marin. L’objectif de 
ce sixième chapitre est 1°) d’étudier les effets spécifiques des processus de surface sur le 
comportement le long d’une marge passive soumise à des processus thermiques et de 
l’isostasie flexurale, 2°) d’analyser les conséquences d’une modification de l’efficacité de ces 
processus de surface sur les mouvements verticaux post-rift le long d’une marge passive 
affectée par des processus locaux (isostasie flexurale, processus thermiques), et enfin 3°) 
étudier l’enregistrement post-rift de ces mouvements verticaux par la dénudation et par le 
bassin sédimentaire. 
La démarche de cette étude a été d’utiliser la simulation de référence décrite dans le 
Chapitre précédent (voir Chapitre 5). Nous lui avons modifié les coefficients de diffusion 
continental et marin (Tableau 14), et nous avons ensuite analysé l’évolution de ces 
simulations en utilisant les mêmes points d’observation que pour la marge de référence 
(vitesses des mouvements verticaux, géométrie de la marge simulée, taux de dénudation et de 
sédimentation, quantité totale de dénudation, évolution temporelle du flux sédimentaire total, 
stratigraphie du prisme sédimentaire). 
 
Tableau 14 : variation des coefficients de diffusion au cours de l’étude. 
Kd : coefficient de diffusion ; Kdc : coefficient de diffusion continental ; Kdm : coefficient de diffusion 
marin. Quatre simulations ont été réalisées : kd nul, kd uniforme, kd calibré faible et fonction du milieu, 
kd calibré fort et fonction du milieu. Les valeurs ont été définies dans le Chapitre 4. 
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Afin d’étudier les effets spécifiques des processus de surface sur le comportement 
post-rift le long d’une marge passive soumise à des processus thermiques et de l’isostasie 
flexurale, nous avons réalisé une simulation sans processus de surface (coefficient de 
diffusion nul), et nous avons comparé les résultats de cette simulation avec ceux obtenus sur 
la simulation de référence (simulation soumise aux processus de surface, aux processus 
thermiques et à l’isostasie flexurale). Nous avons ensuite réalisé une simulation avec un 
coefficient de diffusion uniforme le long de la marge (Tableau 14) afin de comprendre 
l’importance d’une modification du coefficient de diffusion en fonction du milieu. Ce 
coefficient correspond à la valeur calibrée minimale décrite dans le Chapitre 4 (voir Tableau 
14). Ce choix est contraint par la dimension de la grille utilisée. Afin d’analyser les 
conséquences d’une modification de l’efficacité des processus de surface sur l’évolution post-
rift d’une marge passive, nous avons réalisé deux simulations dont les coefficients de 
diffusion sont fonction du milieu et ont été établis à partir de la variabilité des coefficients de 
diffusion calibrés dans le Chapitre 4 (coefficients de diffusion calibrés faibles et forts, voir 
Tableau 14). Les résultats obtenus sur la simulation affectée par un coefficient de diffusion 
uniforme sont donc directement comparables à ceux obtenus sur la simulation affectée par des 
coefficients de diffusion faibles et fonction du milieu. 
6.2. ABSENCE DE PROCESSUS DE SURFACE (KDC= 
KDM =0) 
Dans une première sous-partie, nous décrivons les différences entre les géométries 
crustales, à t0 et t140 Ma, de la simulation de référence et de la simulation sans processus de 
surface puis, dans une seconde sous-partie, les différences entre les évolutions spatio-
temporelles des mouvements verticaux le long respectivement de la simulation de référence et 
de la simulation sans processus de surface. 
Les résultats sont synthétisés sur la Figure 60. Celle-ci est divisée en trois graphiques : 
un graphique (A) représentant la géométrie de la simulation à t0 ainsi que la vitesse des 
mouvements verticaux entre t0 et t10 Ma ; un second graphique (B) décrivant la géométrie de 
la simulation au temps t140 Ma et un troisième et dernier graphique (C) décrivant l’évolution 
de la vitesse des déplacements verticaux le long de la marge entre 10Ma et 180 Ma. Pour une 
meilleure description des résultats, la marge a été divisée en sept secteurs. Pour plus de 
détails, l’organisation de la planche est décrite dans le Chapitre 5.  
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Figure 60 : géométries de la marge sans processus de surface et variation spatio-
temporelle des mouvements verticaux 
Cette planche présente 3 graphiques : graphique (A) représentant la géométrie à t0 ainsi que la vitesse des 
déplacements verticaux le long de la marge entre 0 et 10 Ma. Graphique (B) : géométrie de la simulation à 
t140 Ma. Graphique (C) : vitesse des déplacements verticaux le long de la marge entre 10Ma et 180 Ma. 
Les trois graphiques sont divisés en sept secteurs séparés par des pointillés et sont à la même échelle que 
les graphiques de la simulation de référence. Pour plus de détails, voir le Chapitre 5. 
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6.2.1. EVOLUTION DE LA GEOMETRIE DE LA MARGE SIMULEE 
L’évolution de la géométrie de la simulation sans processus de surface est décrite sur 
la Figure 60 (graphique A et B) et elle est résumée dans le Tableau 15. Cette expérience 
montre, par rapport à la marge type simulée, une persistance de l’épaulement de rift ainsi 
qu’une faible diminution de son amplitude au cours du temps. De plus, la longueur de ce 
relief diminue au cours du temps tandis que la position de l’apex de l’épaulement migre vers 
la croûte amincie. L’altitude moyenne de la croûte non amincie reste à zéro au cours du 
temps. Enfin, la géométrie de la fosse évolue au cours du temps puisque sa profondeur 
augmente de 537 m et atteint 1000 m à t140 Ma. En revanche, la largeur de la fosse se 
maintient au cours du temps à ∼360 km. 
 
Tableau 15 : valeurs des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, de la marge sans 
processus de surface. 
Ces critères géométriques sont décrits avec précision dans le Chapitre 2. 
Le maintien de l’altitude moyenne de la croûte non amincie et la persistance de 
l’épaulement de rift au cours du temps sont logiquement dûs à l’absence d’érosion. La 
réduction de la longueur du relief, de son amplitude et la migration de la position de son apex 
vers le domaine aminci s’expliquent par la subsidence thermique de la marge qui affecte les 
secteurs 3 à 7 (voir sous-partie 6.2.2, Figure 60 – graphique C). Enfin, l’évolution de la 
géométrie de la fosse (profondeur et longueur) sur la simulation sans processus de surface et 
la comparaison avec celle de la simulation de référence permettent d’évaluer l’importance de 
la subsidence thermique et de la charge sédimentaire sur l’évolution du bassin sédimentaire. 
En effet, l’augmentation de la profondeur de la fosse, au cours du temps, sur la simulation 
sans processus de surface (profondeur de la fosse : t0 = ∼465 m, t140 Ma = ∼1000 m), est due 
uniquement à la subsidence thermique. En revanche, l’augmentation importante de la 
géométrie de la fosse (profondeur et longueur), à t140 Ma, entre la simulation sans processus 
de surface et la simulation de référence (géométrie de la fosse, à t140Ma, sur la simulation de 
référence : profondeur = ∼3125 m ; longueur = ∼ 495 km), s’explique principalement par la 
charge exercée par le bassin sédimentaire sur la marge simulée.  
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6.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX  
Afin de mieux comprendre l’évolution de la marge simulée, nous présentons 
maintenant une analyse de la vitesse des mouvements verticaux qui l’affectent. Ces vitesses 
sont décrites sur le graphique C) de la Figure 60. Ce graphique C) montre une différence 
majeure entre cette simulation et celle de référence : une absence de domaine en surrection ou 
de domaine fixe et une subsidence permanente et relativement croissante depuis la transition 
croûte non amincie – croûte amincie (secteur 3) jusqu’à la croûte amincie de 7 km 
d’épaisseur, représentant la croûte océanique (secteur 7). La subsidence la plus forte est 
toujours localisée au niveau de la fosse. 
Cette expérience montre que les processus de surrection ou de réduction locale de la 
subsidence sont uniquement fonction du couplage entre le processus d’érosion et l’isostasie 
flexurale. Au cours du post-rift, une marge sans processus de surface est donc principalement 
affectée par une subsidence thermique depuis le secteur 3 jusqu’au secteur 7. 
6.2.3. CONCLUSION 
Cette étude montre qu’une marge non soumise à des processus de surface n’est 
affectée principalement que par de la subsidence thermique. Tout processus de surrection ou 
de modification locale de la subsidence le long de la marge est produit par le couplage entre 
les processus de surface et l’isostasie flexurale. De plus, cette expérience montre le contrôle 
de premier ordre exercé par la charge sédimentaire sur la géométrie de la fosse. La subsidence 
thermique n’exerce qu’un contrôle secondaire sur ce critère géométrique. 
  233 
6.3. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET 
DES MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA 
MARGE 
Dans cette troisième partie et dans les parties suivantes, nous analysons les différences 
de comportement entre des simulations soumises à des processus de surface d’intensité 
variable (voir Tableau 14) et la simulation de référence. Cette troisième partie est consacrée à 
l’étude de l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux le long de chacune des 
simulations. Dans une première sous-partie, nous présentons les résultats sur l’évolution 
géométrique des simulations, puis, dans une seconde sous-partie, nous présentons la variation 
spatio-temporelle de la vitesse des mouvements verticaux le long de ces simulations.  
6.3.1. EVOLUTION DE LA GEOMETRIE DES SIMULATIONS 
Les résultats sur l’évolution géométrique des simulations sont présentés sur la Figure 
61 et sont résumés sur le Tableau 16. La Figure 61 est une planche divisée en trois graphiques 
correspondant aux trois simulations : une simulation avec le coefficient de diffusion uniforme, 
une simulation avec des coefficients de diffusion continental et marin faibles et une 
simulation avec des coefficients de diffusion continental et marin forts (Tableau 14). Ces 
graphiques représentent la géométrie crustale des simulations à t140 Ma. Ces coupes sont 
divisées en 7 secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails), elles sont également à la même 
échelle que la coupe de la simulation de référence (voir Chapitre 5) et sont alignées 
verticalement pour une meilleure comparaison entre elles.  
Dans une première sous-partie, nous comparons la simulation avec un coefficient de 
diffusion uniforme (Kd = 1 .1010 m2/Ma) à la simulation affectée par des coefficients de 
diffusion faibles et fonction du milieu (Kdc = 1 .1010 m2/Ma et Kdm = 1 .108 m2/Ma). Puis, 
dans une seconde sous-partie, nous présentons les conséquences géométriques d’une 
diminution des coefficients de diffusion sur les simulations. 
 
Tableau 16 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre les 
simulations aux coefficients de diffusion variables et la simulation de référence. 
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Figure 61 : géométrie crustale, à t140 Ma, des simulations affectées par des coefficients 
de diffusion variables. 
Cette planche présente 3 graphiques correspondant aux trois simulations : kd uniforme, Kdc et Kdm 
faibles, Kdc et Kdm forts (Tableau 14) Les trois graphiques sont à la même échelle que les graphiques de la 
simulation de référence et sont également divisés en sept secteurs. Pour plus de détails, voir le Chapitre 5.  
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6.3.1.1. COMPARAISON KD UNIFORME ET KD FONCTION DU MILIEU 
Tout d’abord la première comparaison montre une différence d’érosion, de transport et 
de sédimentation très importante entre les deux simulations malgré un coefficient de diffusion 
continental identique. En effet, contrairement à la simulation avec des coefficients de 
diffusion faibles et fonction du milieu, la simulation avec un coefficient de diffusion uniforme 
est affectée par une érosion importante le long de toute la marge, lissant ainsi la topographie, 
abaissant l’altitude moyenne de la croûte non amincie à plus de 1000 mètres sous le niveau 
marin (Tableau 16) et empêchant la formation d’un bassin sédimentaire au niveau de la 
transition croûte non amincie – croûte amincie. De plus, la géométrie du prisme ainsi obtenu 
montre que l’efficacité du transport et de la sédimentation sont très efficaces, au point d’être 
affectés par les limites de la grille. En effet, dans flex3D, la boîte de la simulation étant 
fermée, si les capacités de transport et de sédimentation sont trop élevées, les conséquences 
sont une sédimentation verticale contre les bordures de la boîte. La géométrie du prisme 
obtenu sur la simulation avec un coefficient de diffusion uniforme est donc affectée par les 
effets de bords de la grille. Cette sédimentation considérable produite par le lissage de la 
topographie exerce une charge responsable de l’augmentation de la hauteur de la marge (907 
m de différence, voir Tableau 16) et une augmentation de la profondeur de fosse (900m de 
différence, voir Tableau 16) par rapport à la simulation avec des coefficients de diffusion 
faibles et uniformes. 
L’explication de ces différences géométriques se trouve dans la loi de diffusion 
(Figure 62). En effet, dans le cas d’un coefficient de diffusion uniforme (Figure 63, graphique 
de gauche) et d’une topographie étagée comme celle d’une marge passive (domaine 
continental émergé ≥ 0 m d’altitude -, puis pente sur le domaine aminci, et enfin, plaine 
abyssale ≥ 6000 m), la loi de diffusion lisse la topographie au cours du temps, au niveau du 
point de courbure de la topographie en échelon. Ceci crée deux zones distinctes de part et 
d’autre de ce point de courbure : une zone strictement en érosion et une zone strictement en 
sédimentation. Or, dans le cas d’un coefficient de diffusion continental plus élevé qu’un 
coefficient de diffusion marin (Figure 63, graphique de droite), l’érosion la plus importante se 
situe au-dessus du niveau marin. L’érosion du socle sous le niveau marin est très faible. Le 
domaine en érosion et la sédimentation associée sont donc moins importants que sur la marge 
affectée par un coefficient de diffusion uniforme. Enfin, la différence d’érosion entre ces deux 
simulations explique la réduction puis la disparition du domaine continental émergé soumis à 
un coefficient de diffusion uniforme, au profit du domaine marin. 
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Figure 62 : évolution d’une topographie en fonction du rapport entre le coefficient de 
diffusion continental et le coefficient de diffusion marin. 
Ce travail montre que l’application d’un coefficient de diffusion continental plus 
efficace qu’un coefficient de diffusion marin a comme conséquences : 
• le maintien d’une rupture de pente entre le domaine continental et le 
domaine marin ; 
• le maintien également d’un domaine continental émergé ; 
• la réduction des volumes d’érosion et de sédimentation le long de la 
marge. 
6.3.1.2. CONSEQUENCES GEOMETRIQUES D’UNE VARIABILITE DES 
KD CONTINENTAUX (KDC) ET DES KD MARINS (KDM) 
La Figure 61 et le Tableau 16 montrent qu’une diminution des coefficients de 
diffusion continental et marin engendre la diminution de la géométrie de la fosse (longueur et 
profondeur). En effet, entre la simulation avec un Kdc et un Kdm forts et celle avec un Kdc et 
un Kdm faibles, la profondeur de la fosse diminue de 4435 m à 2202 m et la longueur de la 
fosse passe de 1090 km à 440 km (Tableau 16). De plus, cette diminution de l’efficacité des 
coefficients de diffusion crée la persistance au cours du temps d’un second bassin 
sédimentaire au niveau de la transition croûte non amincie – croûte amincie (Figure 61). Ce 
bassin a presque disparu sur la marge de référence à t140Ma, il est absent sur la simulation 
avec un Kdc et un Kdm forts. Enfin, la géométrie de cette dernière simulation montre quelques 
points communs avec la géométrie de la simulation affectée par un coefficient de diffusion 
uniforme. En effet, une augmentation des coefficients de diffusion étend le domaine immergé 
vers la croûte continentale non amincie, déplaçant et réduisant ainsi la rupture de pente de la 
simulation. 
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Les géométries simulées obtenues à partir de la variabilité du coefficient de diffusion 
calibré dans le Chapitre 4 montrent qu’une augmentation de l’efficacité des processus de 
surface engendre une augmentation importante de la géométrie du bassin sédimentaire 
(augmentation de la profondeur et de la longueur de la fosse) sous l’effet de la charge 
sédimentaire et lisse la topographie le long de la marge.  
6.3.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
Afin de compléter l’analyse géométrique des simulations, nous présentons maintenant 
la distribution spatio-temporelle des vitesses le long des simulations. Tout comme la sous-
partie précédente (6.3.1), nous présentons, dans une première sous-partie, une comparaison 
entre les simulations avec un kd uniforme et un Kd faible et fonction du milieu. Puis, dans 
une seconde sous-partie, nous analysons les conséquences d’une variabilité des Kd 
continentaux et des Kd marins sur les vitesses des mouvements verticaux le long des 
simulations. 
Les résultats de cette étude sont décrits sur la Figure 63. Tout comme la Figure 61, 
cette figure est composée de trois graphiques correspondant aux trois simulations. Chacun de 
ces graphiques est constitué de deux sous-graphiques. Au premier plan, le sous-graphique 
décrit la distribution de la vitesse des mouvements verticaux le long de la simulation, entre 
t10 Ma et t180 Ma, tandis qu’en arrière-plan, le sous-graphique estompé décrit la géométrie 
de la simulation à t140 Ma. Le pas de temps entre t0 et t10 Ma n’est pas pris en compte 
puisqu’il intègre le syn-rift et le post-rift (voir Chapitre 5). Cette organisation permet de 
localiser précisément la distribution des vitesses le long de chaque simulation. Enfin, pour une 
meilleure comparaison entre chaque simulation, ces graphiques sont alignés et sont divisés en 
7 secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails). Il est à noter que les graphiques des 
simulations avec un kd variable et fonction du milieu sont à la même dimension que le 
graphique de la simulation de référence (voir Chapitre 5). 
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Figure 63 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le long 
des simulations affectées par des coefficients de diffusion variables. 
Les graphiques sont à la même dimension que celui de la simulation de référence (voir Chapitre 5). L’axe 
des ordonnées du premier graphique présente une échelle différente de celle des autres graphiques de la 
Figure. Comparaison Kd uniforme et Kd fonction du milieu. 
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La comparaison de la distribution spatio-temporelle des vitesses le long des 
simulations affectées par un kd uniforme et par des Kdc et Kdm faibles montre des différences 
importantes au niveau de l’amplitude des vitesses mais également au niveau de leur 
distribution spatio-temporelle. En effet, les vitesses induites par un kd uniforme atteignent 
maximum 76 m/Ma en surrection et -120 m/Ma en subsidence contre 11 m/Ma et -70 m/Ma 
pour la simulation avec un Kdc et un Kdm faibles et 8,5 m/Ma et -91,5 m/Ma pour la 
simulation de référence.  
Concernant la distribution spatio-temporelle, la simulation affectée par un coefficient 
de diffusion uniforme montre une inversion des mouvements verticaux le long de la marge de 
part et d’autre du secteur 4. Les secteurs 1, 2 et 3 sont donc constamment en surrection tandis 
que les secteurs 4, 5, 6 et 7 sont constamment en subsidence. Il existe donc une unique 
inversion temporelle de ces mouvements au niveau de la transition entre les secteurs 3 et 4. 
Or, tout comme la simulation de référence, la simulation avec un Kdc et un Kdm faibles est 
affectée par une subsidence depuis le secteur 3 jusqu’au secteur 7. Cette subsidence se réduit 
au cours du temps sur les secteurs 3 et 4 puis s’inverse progressivement en surrection. Enfin, 
une dernière différence majeure se situe au niveau de l’évolution respective de la surrection et 
de la subsidence le long de la simulation avec un Kd uniforme. En effet, la surrection est 
maximale à partir de 10 Ma et affecte uniquement les secteurs 2 et 3. Les vitesses se réduisent 
au cours du temps sur ces deux secteurs tandis que parallèlement la surrection augmente sur le 
secteur 1 jusqu’à 90 Ma puis diminue conjointement avec les secteurs 2 et 3. Quant à la 
subsidence, si sa vitesse diminue progressivement au cours du temps, elle reste maximale le 
long de la marge au niveau des secteurs 5 et 6 et diminue progressivement sur le secteur 7. Or, 
sur la simulation avec un un Kdc et un Kdm faibles, la transition entre les secteurs 2 et 3 est 
affectée par une surrection entre 10 et 20 Ma. Cette surrection migre et diminue 
progressivement vers le secteur 2. Le secteur 1 reste, quant à lui, faiblement affecté par les 
mouvements verticaux au cours du temps. Tout comme la simulation de référence, la 
subsidence affectant la simulation avec un Kd uniforme est maximale au cours du temps 
uniquement sur le secteur 5. 
Comme expliqué dans la sous-partie 6.3.1.1 de ce Chapitre, la division des 
mouvements verticaux de part et d’autre du point d’inflexion (secteur 4) de la marge affectée 
par un Kd uniforme s’explique par la loi de diffusion (Figure 62). En effet, l’érosion 
importante et progressive du socle de la marge entre le secteur 1 et le secteur 4, couplée à 
l’isostasie flexurale, entraîne la surrection de l’ensemble de ce domaine (ex : Gilchrist et 
Summerfield, 1990, voir Chapitre 5 et sous-partie 6.2 de ce sixième Chapitre). De plus, 
l’importante différence de volumes érodés et sédimentés entre les deux simulations (voir les 
parties 6.3.1.1 et 6.4) explique les différences de répartition et d’amplitude des vitesses de 
surrection et de subsidence observées le long des simulations. En effet, l’important transfert 
de matières le long de la simulation affectée par un Kd uniforme, engendre une importante 
réponse isostatique flexurale du système. La comparaison des comportements des deux 
simulations montre que ce couplage processus de surface – isostasie flexurale est 
prépondérant sur la subsidence thermique de la marge affectée par un Kd uniforme.  
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Ce travail montre qu’une marge affectée par un coefficient de diffusion continental 
plus efficace qu’un coefficient de diffusion marin est soumise : 
• principalement à la subsidence thermique ; 
• localement à des surrections ou des subsidences produites par le 
couplage processus de surface-isostasie flexurale ; 
• à des vitesses de surrection et de subsidence plus faibles que celles 
d’une marge affectée par un Kd uniforme. 
6.3.2.1.CONSEQUENCES D’UNE VARIABILITE DES KD 
CONTINENTAUX (KDC) ET DES KD MARINS (KDM) SUR LA 
VITESSE DES MOUVEMENTS VERTICAUX 
La comparaison entre le comportement de la simulation avec un Kdc et un Kdm forts et 
celui de la simulation avec un Kdc et un Kdm faibles montre d’importantes similitudes avec la 
comparaison précédente, entre la simulation affectée par un Kd uniforme et la simulation 
affectée par un Kdc et un Kdm faibles. En effet, l’augmentation des coefficients de diffusion 
produit une augmentation de l’amplitude et de la distribution et des vitesses de surrection et 
de subsidence au niveau respectivement des secteurs 2 et 3 et des secteurs 5 et 6. Elle est 
responsable également d’une disparition de la subsidence sur les secteurs 3 et 4, observée sur 
la simulation avec un Kdc et un Kdm faibles. Tout comme la simulation affectée par un Kd 
uniforme, une augmentation de l’efficacité des coefficients de diffusion continental et marin a 
donc pour conséquence la division des mouvements verticaux le long de la marge en deux 
secteurs de part et d’autre de la transition entre le secteur 3 et le secteur 4 : un premier secteur 
en surrection (secteurs 2 à 3) et le second en subsidence (secteurs 4 à 7). Cependant, à la 
différence du comportement de la simulation avec un Kd uniforme, l’augmentation des 
coefficients de diffusion continental et marin affecte peu les secteurs 1 et 7. Si cette 
augmentation de l’efficacité des processus de surface augmente l’extension des mouvements 
verticaux issus du couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale, ceux-ci 
restent localisés en périphérie du secteur 4 et se propagent peu vers le secteur 1 et le secteur 7. 
Enfin, l’augmentation de l’efficacité des processus de surface accentue la migration de la 
surrection vers le domaine interne de la marge. En effet, la comparaison entre la simulation de 
référence et celle avec un Kdc et un Kdm forts montre une migration de la surrection restreinte 
au secteur 3 dans le premier cas et une migration du secteur 3 vers le secteur 2 dans le second 
cas. 
Tout comme une marge affectée par un coefficient de diffusion uniforme, 
l’augmentation des coefficients de diffusion continental et marin produit donc une 
augmentation des transferts de charge le long de la marge et une augmentation de la réponse 
isostatique flexurale. Cependant, à la différence de la marge affectée par un coefficient de 
diffusion uniforme, cette réponse isostatique flexurale reste localisée à proximité du point 
d’inflexion du socle de la marge (secteur 4) et n’affecte ni le secteur 1 ni le secteur 7. 
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6.3.3. CONCLUSION 
Tout d’abord, ce travail montre que, contrairement à une marge affectée par un 
coefficient de diffusion uniforme, une marge affectée par un coefficient de diffusion fonction 
du milieu est caractérisée principalement par la persistance d’une rupture de pente entre le 
domaine continental et le domaine marin, un domaine continental émergé au cours du temps 
et de faibles volumes d’érosion et de sédimentation le long de la marge par rapport à ceux 
obtenus sur la simulation avec un coefficient de diffusion uniforme. Ces faibles transferts de 
matières le long de la marge induisent de faibles vitesses de surrection et de subsidence. De ce 
fait, et contrairement à la marge avec un coefficient de diffusion uniforme, une marge affectée 
par un coefficient de diffusion fonction du milieu est soumise principalement à la subsidence 
thermique.  
Ce travail montre enfin qu’une augmentation significative des coefficients de diffusion 
continental et marin a des conséquences comparables à une marge soumise à un coefficient de 
diffusion uniforme. En effet, l’augmentation de l’efficacité des processus de surface crée une 
augmentation du transfert de matières le long de la marge, créant ainsi un lissage de la 
topographie et un accroissement du bassin sédimentaire (augmentation de la profondeur de 
fosse et de la largeur du bassin). Cette augmentation du transfert de matières le long de la 
marge génère donc une augmentation de la réponse isostatique flexurale. Cependant, à la 
différence d’une marge affectée par un coefficient de diffusion uniforme, cette réponse 
isostatique flexurale est localisée de part et d’autre du point d’inflexion du socle de la marge 
(secteur 4) et n’affecte pas le secteur 1 ni le secteur 7.  
6.4. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA 
DENUDATION ET DE LA SEDIMENTATION 
Dans une première sous-partie, nous présentons, sur chacune des trois simulations de 
l’étude, la quantité totale de dénudation à 140 Ma, puis, dans une seconde sous-partie, sont 
décrites les variations spatio-temporelles du taux de dénudation et du taux de sédimentation. 
Enfin, dans une troisième sous-partie, nous présentons la variation temporelle du flux 
sédimentaire au cours des trois simulations. 
6.4.1. QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La quantité totale de dénudation le long de chacune des trois simulations est décrite 
sur les trois graphiques respectifs composant la Figure 64. Ils ont été divisés en sept secteurs 
(voir Chapitre 5). 
L’analyse de ces trois graphiques montre, tout d’abord, qu’un Kd uniforme crée ~3,8 
km d’érosion au niveau de la croûte non amincie d’une marge (secteur 1) et cette quantité 
d’érosion augmente progressivement vers le secteur 3 (localisation de l’ancien épaulement de 
rift) où elle atteint 8,5 km. Or, l’amplitude de cet épaulement à t0 n’est que ~1,8 km. Donc, 
79% de la quantité maximale de matériel dénudé sur cette simulation est produit par le 
couplage processus de surface – isostasie flexurale entre t10 et t140 Ma. Comme observé 
précédemment, une marge affectée par un Kdc et un Kdm forts présente, à t140 Ma, une faible 
quantité totale de dénudation de la croûte non amincie (380 m). Cette quantité de dénudation 
augmente progressivement à partir du secteur 2 et atteint 7 km d’épaisseur sur le secteur 3, 
c’est-à-dire une valeur proche de celle mesurée sur la marge avec un Kd uniforme. Ceci 
signifie que 75% de la quantité totale maximale de matériel dénudé sur le secteur 3 est 
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également produit par le couplage processus de surface – isostasie flexurale entre t10 et t140 
Ma. Enfin, tout comme la simulation de référence et contrairement aux deux précédentes 
simulations, la simulation affectée par un Kdc et un Kdm faibles montre, à t140 Ma, une 
quantité totale de dénudation très faible sur le secteur 1 (114 m) et sur le secteur 2 (183 m). 
Cette quantité de dénudation totale augmente uniquement sur le secteur 3 et atteint seulement 
~2,5 km. Contrairement aux deux précédentes simulations et à la simulation de référence, 
70% environ de la quantité totale maximale de dénudation du secteur 3 est issu de l’érosion de 
l’épaulement de rift sur les 10 premiers millions d’années de cette simulation. 
Cette étude sur la quantité totale de dénudation montre que la simulation de référence 
est un bon compromis entre la marge affectée par un Kdc et un Kdm faibles et la marge 
affectée par un Kdc et un Kdm forts. En effet, tout comme la première simulation, la 
simulation de référence ne présente pas de dénudation importante sur le secteur 2 et, tout 
comme la seconde simulation, elle présente une quantité maximale de dénudation sur le 
secteur 3 produite principalement par le couplage entre l’isostasie flexurale et les processus de 
surface. Les coefficients de diffusion continentaux calculés sur des systèmes naturels (voir 
Chapitre 4) étant principalement compris entre 1. 1010 m2/Ma et 3. 1010 m2/Ma, les résultats 
de cette étude semblent montrer que 40 à 70% (∼55% en moyenne) de la quantité totale de 
dénudation maximale mesurée sur le secteur 3 serait issue de l’érosion de l’épaulement de rift, 
entre t0 et t10 Ma (syn-rift et début post-rift). Les 30 à 60% (∼45% en moyenne) de quantité 
totale de dénudation maximale restants seraient donc produits par le couplage entre les 
processus de surface et l’isostasie flexurale entre t10 et t140 Ma (post-rift).  
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Figure 64 : dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations affectées par des 
coefficients de diffusion variables. 
Pour plus de détails sur les graphiques, voir le Chapitre 5. 
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6.4.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Les variations spatio-temporelles des taux de dénudation et de sédimentation le long 
de chacune des trois simulations, entre t10 Ma et t180 Ma, sont décrites sur la Figure 65. Tout 
comme les autres figures, la Figure 65 est composée de trois graphiques alignés, à la même 
échelle et représentant chaque simulation. Ils sont également divisés en sept secteurs. 
La comparaison entre la distribution spatio-temporelle des processus de surface 
affectant la simulation de référence (voir Chapitre 5) et celle de la marge affectée par un Kdc 
et un Kdm faibles montre une évolution très proche. La différence majeure est l’amplitude des 
taux puisque ceux-ci sont plus faibles sur la seconde simulation (variation de -59 à 30 m/Ma 
contre -77 à 73 m/Ma pour la simulation de référence). Concernant les deux graphiques 
restants, la comparaison de la distribution des taux de dénudation et de sédimentation avec 
celle des mouvements verticaux respectifs montre une correspondance très forte entre elles. 
Tout comme observé sur la simulation de référence, au cours du temps, chaque pic de 
surrection est associé à un pic de dénudation et les amplitudes des vitesses de subsidence des 
secteurs 5 et 6 sont associées à des amplitudes de taux de sédimentation comparables.  
Enfin, cette forte correspondance explique les différences de taux mesurées entre les 
différentes simulations. En effet, la simulation affectée par un Kd uniforme présente non 
seulement les vitesses de surrection et de subsidence les plus fortes (voir 6.3.2) mais aussi les 
taux de dénudation et de sédimentation (-127 à 112 m/Ma). Ensuite, la seconde simulation 
présentant les mouvements verticaux et les taux les plus forts est celle affectée par un Kdc et 
un Kdm forts (-107 à 108 m/Ma). La simulation affectée par un Kdc et un Kdm faibles 
présente, quant à elle, les valeurs les plus faibles. 
Comme expliqué dans le Chapitre 5 et dans la partie 6.2 de ce Chapitre, la 
correspondance entre les mouvements de surrection et les taux de dénudation et celle entre les 
mouvements de subsidence et les taux de sédimentation s’explique par le couplage entre les 
processus de surface et l’isostasie flexurale. Ce même couplage explique également les 
différences de taux observées entre chaque simulation puisque l’augmentation du coefficient 
de diffusion augmente l’efficacité des processus de surface. Cette augmentation de l’efficacité 
des processus de surface, couplée à l’isostasie flexurale, augmente les taux de dénudation et 
de sédimentation. 
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Figure 65 : taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations affectées par 
des coefficients de diffusion variables. 
Pour plus de détails sur les graphiques, voir le Chapitre 5. 
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6.4.3. EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Dans cette quatrième sous-partie, nous décrivons la variation temporelle du flux 
sédimentaire sur les trois simulations affectées par différents Kd : Kd uniforme, Kdc et un 
Kdm faibles, Kdc et un Kdm forts. Ces résultats sont décrits sur l’histogramme de la Figure 66 
qui est à la même dimension que celui de la simulation de référence.  
Tout comme la simulation de référence, les trois simulations présentent un unique pic 
de flux sédimentaire entre t0 et t10 Ma. De plus, la comparaison de ces histogrammes 
confirme les observations réalisées dans les sous-parties précédentes. Une augmentation des 
coefficients de diffusion fonction du milieu augmente, sur chaque pas de temps, le flux 
sédimentaire des simulations. En effet, à l’exemple du pic de flux, celui-ci augmente de 8,9 
.103 km3/Ma pour la simulation avec un Kdc et un Kdm faibles à 1,7 .104 km3/Ma pour la 
simulation avec un Kdc et un Kdm forts. Le pic le plus élevé est produit par le Kd uniforme 
(3,2 .104 km3/Ma). Enfin, le volume sédimentaire total solide, mesuré à t180 Ma sur les trois 
simulations, atteint 1,8 .105 km3 dans le cas de la simulation affectée par un Kdc et un Kdm 
faibles, 9,6 .105 km3 dans le cas d’une simulation affectée par un Kdc et un Kdm forts et 2,2 
.106 km3 dans le cas d’un Kd uniforme. 
 
Figure 66 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations affectées par 
des coefficients de diffusion variables. 
L’histogramme est à la même dimension que celui de la simulation de référence. L’axe des ordonnées 
n’est en revanche pas à la même échelle : 3,5 .104 km3/Ma maximum contre 2,5 .104 km3/Ma maximum 
pour l’axe des ordonnées de l’histogramme de la simulation de référence. 
Cette analyse du flux sédimentaire montre, tout d’abord, que quelle que soit 
l’efficacité des processus de surface, l’épaulement de rift est érodé en 10 Ma. La comparaison 
entre les résultats obtenus sur les simulations et les données mesurées sur les systèmes 
naturels (voir Chapitre 4, troisième partie) montre ensuite que l’amplitude des valeurs du flux 
sédimentaire, dans le cas d’un Kd uniforme (variation entre 6,48 .103 km3/Ma et 3,2 .104 
km3/Ma), est trop élevée par rapport à l’amplitude des valeurs du flux sédimentaire mesuré 
sur la marge du Zimbabwe et sur la marge est-américaine (flux sédimentaire varie entre 
∼1.103 km3/Ma et 2,5 .104 km3/Ma sur chacune des deux marges, voir Chapitre 4). A 
l’inverse, l’amplitude des valeurs du flux sédimentaire obtenu à partir d’un Kdc et un Kdm 
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faibles est faible (4 .102 km3/Ma à 8,9 .103 km3/Ma) par rapport à l’amplitude des valeurs de 
flux de la marge du Zimbabwe et de la marge est-américaine. Tout comme le flux 
sédimentaire mesuré sur la simulation de référence, le flux produit par un Kdc et un Kdm forts 
est cohérent avec les données naturelles (3,3 .103 km3/Ma à 1,7 .104 km3/Ma). Concernant le 
volume sédimentaire total solide, la comparaison entre les volumes simulés et le volume total 
estimé sur la marge est-américaine au cours du Mésozoïque (1,52 .106 km3) confirme les 
précédentes observations. En effet, le volume total solide obtenu avec un Kdc et un Kdm 
faibles est inférieur au volume de sédiments non compactés de la marge est- américaine (1,8 
.105 km3). Le volume total solide obtenu à partir d’un Kd uniforme est quant à lui trop fort 
(2,2 .106 km3). Bien qu’inférieur, seul le volume total obtenu avec un Kdc et un Kdm forts (9,6 
.105 km3) se rapproche de celui de la marge est-américaine. Si une variabilité du coefficient de 
diffusion calibré à partir de systèmes naturels (voir Chapitre 4) produit un volume 
sédimentaire inférieur à celui des données naturelles, ces résultats excluent donc l’hypothèse 
d’un coefficient de diffusion continental trop faible pour expliquer la différence entre le 
volume sédimentaire produit par la simulation de référence et celui de la marge est-américaine 
(voir Chapitre 5). La différence de volume sédimentaire total entre les simulations et les 
données naturelles s’explique donc par d’autres causes, notamment l’absence de flux 
sédimentaire externe dans les simulations. 
6.4.4. CONCLUSION 
Tout comme la simulation de référence, l’analyse de l’évolution spatio-temporelle des 
taux de dénudation et de sédimentation montre que l’activité des processus de surface le long 
des simulations engendre une réponse isostatique flexurale à l’origine de mouvements de 
surrection ou de subsidence. Une augmentation de l’activité des processus de surface par une 
augmentation du coefficient de diffusion produit, grâce au couplage avec l’isostasie flexurale, 
une augmentation des taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations. 
Ensuite, l’analyse de la dénudation totale montre que ∼55% de la dénudation totale maximale 
sur le secteur 3 d’une simulation affectée par un Kdc et un Kdm faibles ou par les Kdc et un 
Kdm de références sont produits par l’érosion de l’épaulement de rift entre t0 et t10 Ma, c’est-
à-dire au cours du syn-rift et au début du post-rift. Les ∼45% de quantité totale de dénudation 
restants correspondent au couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale entre 
t10 Ma et t180 Ma, c’est-à-dire au cours du post-rift.  
Enfin, l’analyse du flux sédimentaire montre que, quel que soit le coefficient de 
diffusion choisi, l’épaulement de rift est érodé en 10 Ma. Cette analyse montre également 
qu’une géométrie crustale de référence soumise à des processus thermiques, une isostasie 
flexurale et une variation de l’efficacité des processus de surface calibrés à partir de marges 
naturelles (voir Chapitre 4), produit un flux sédimentaire inférieur à celui mesuré sur des 
marges naturelles. D’autres hypothèses sont donc à explorer pour comprendre cette 
différence : une absence de reliefs préexistants ou formés au cours du post-rift, une absence 
de flux externes liés à l’érosion d’un ou plusieurs reliefs intracontinentaux, un faible 
comportement flexural, une absence de changements climatiques, une différence de 
compaction. 
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6.5. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-
RIFT PAR LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Afin de décrire les résultats sur l’enregistrement de l’évolution post-rift de chaque 
marge simulée dans les bassins sédimentaires, nous décrivons, dans un premier temps, 
l’évolution post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire, puis, dans une seconde sous-
partie, la stratigraphie des prismes à t140 Ma. Ces résultats sont synthétisés sur la Figure 67. 
Cette planche est divisée en trois colonnes et 4 lignes de graphiques. Chaque colonne 
correspond à une simulation tandis que les quatre lignes représentent la géométrie du bassin 
de chaque simulation à t0, t10 Ma, t40 Ma et t140 Ma. Ces 12 graphiques sont à la même 
échelle. 
6.5.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
Tout d’abord, la comparaison entre le prisme de la simulation affectée par un Kdc et 
un Kdm faibles et celui de la simulation affectée par un Kdc et un Kdm forts montre une 
diminution de la pente du prisme sédimentaire avec l’augmentation du coefficient de diffusion 
(à t140 Ma : pente produite par un Kdc et un Kdm faibles = 1° ; pente produite par un Kdc et 
un Kdm forts = 0,32°) (voir Chapitre 4 pour les explications). Quant à l’épaisseur sédimentaire  
maximale, mesurée au niveau des régions les plus profondes des fosses, une augmentation de 
l’efficacité des processus de surface s’accompagne logiquement d’une augmentation de cette 
épaisseur (à t140 Ma : épaisseur produite par un Kdc et un Kdm faibles = 3,2 km; épaisseur 
produite par un Kdc et un Kdm forts = 6,7 km). L’épaisseur sédimentaire maximale et la pente 
du prisme produit par un Kd uniforme ne sont pas prises en compte dans les deux dernières 
analyses du fait des effets de bord de la grille (voir sous-partie 6.3.1 pour plus de détails). 
Tout comme la simulation de référence (voir Chapitre 5), le bassin des trois simulations 
présente des corps sédimentaires affectés par une rotation au cours du temps et avec 
l’augmentation de l’épaisseur sédimentaire. Ces corps sédimentaires diminuent également 
d’épaisseur au cours du temps et migrent progressivement vers le domaine distal. Cependant, 
l’évolution du sommet des corps sédimentaires diffère selon les simulations. En effet, dans le 
cas d’une marge affectée par un Kd uniforme, et contrairement à la simulation de référence, le 
sommet du bassin n’est pas soumis à la dénudation. Comme expliqué dans la partie 6.4, seule 
la croûte continentale non amincie est soumise à l’érosion (secteurs 1 à 3). Par conséquent, les 
corps sédimentaires sont intégralement préservés et il n’existe pas d’autoalimentation du 
prisme, au cours du temps, par sa propre érosion. 
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Figure 67 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées affectées par 
des coefficients de diffusion variables. 
En revanche, tout comme la simulation de référence, les deux marges modélisées 
affectées par un Kdc et un Kdm faibles et par un Kdc et un Kdm forts présentent un prisme 
soumis à une érosion de son sommet. Si cette érosion n’affecte pas significativement le 
sommet du prisme produit par un Kdc et un Kdm forts, celui de la marge soumis à un Kdc et un 
Kdm faibles s’érode, quant à lui, progressivement au cours du temps et alimente le bassin en 
aval.  
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6.5.2. STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE 
A T140 MA 
Les stratigraphies des prismes à t140 Ma sont présentées sur la Figure 68. Cette figure 
est composée de 3 graphiques représentant un agrandissement des coupes t140 Ma décrites 
sur la Figure 67.  
Du fait d’une dimension de grille de simulation insuffisante, l’enregistrement du 
bassin sédimentaire de la simulation affectée par un Kd uniforme est affecté par les bordures 
de la grille. Cependant, malgré ces effets de bord, l’enregistrement stratigraphique de la 
simulation affectée par un Kd uniforme ainsi que celui de la simulation soumise à un Kdc et 
un Kdm forts montrent, comme sur la simulation de référence, une séquence stratigraphique 
uniquement progradante-aggradante au cours du temps. Cette sédimentation progradante-
aggradante produit, au sommet du prisme, un dépôt de sédiments post t10 Ma en discordance 
sur des sédiments datés de t0-t10 Ma et dont la surface est érodée. Les strates les plus 
profondes présentent un onlap au sommet du prisme sédimentaire et en bas de pente tandis 
que les dernières strates déposées présentent également un onlap au sommet du prisme mais 
un downlap en bas de pente. Cet enregistrement est très proche de celui de la simulation de 
référence.  
Concernant la simulation soumise à un Kdc et un Kdm faibles, sur le prisme 
secondaire, situé sur la transition croûte non amincie - croûte amincie, la sédimentation est 
uniquement rétrogradante et les strates présentent un onlap sur le bord continental du bassin et 
une surface d’érosion sur le bord distal de ce bassin. La sédimentation sur le bassin principal, 
localisé au niveau de la fosse, est, quant à elle, uniquement progradante-aggradante. Tout 
comme le bassin de la marge de référence, les strates les plus profondes présentent un onlap 
au sommet du prisme sédimentaire et en pied de pente tandis que les dernières strates 
déposées présentent également un onlap au sommet du prisme mais un downlap en bas de 
pente. Enfin, le prisme principal présente également au cours du temps, une surface d’érosion 
au niveau du sommet du premier corps sédimentaire. 
Ces résultats montrent donc qu’une modification du coefficient de diffusion ne change 
pas significativement l’enregistrement stratigraphique. En effet, quel que soit le coefficient de 
diffusion, l’enregistrement stratigraphique du bassin principal de chacune des trois 
simulations est toujours une séquence progradante-aggradante au cours du temps. Concernant 
la stratigraphie du second bassin sur la simulation soumise à un Kdc et un Kdm faibles, la 
rétrogradation s’explique par la faible activité des processus de surface associée à la 
subsidence du bassin sédimentaire. 
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Figure 68 : stratigraphie du prisme des simulations affectées par un coefficient de 
diffusion fonction du milieu, à t140 Ma. 
Agrandissement des graphiques présentés sur la Figure 67 et décrivant les prismes sédimentaires des 
marges simulées soumises à un Kdc et un Kdm faibles ou à un Kdc et un Kdm forts.  
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6.6. CONCLUSION 
L’étude d’une modification des processus de surface sur le comportement flexural 
post-rift de la marge de référence montre, tout d’abord, que les mouvements de subsidence sur 
le secteur 5 ou de surrection le long d’une marge affectée seulement par l’isostasie flexurale, 
les processus thermiques et les processus de surface, sont produits principalement par le 
couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale. Cette étude montre également 
le contrôle de premier ordre exercé par la charge sédimentaire sur la géométrie de la fosse. La 
subsidence thermique n’exerce qu’un contrôle secondaire sur cette géométrie.  
L’analyse de l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux montre que, 
contrairement à un coefficient de diffusion uniforme, un coefficient de diffusion fonction du 
milieu permet, non seulement, le maintien d’une rupture de pente entre le domaine continental 
et le domaine marin mais aussi l’existence d’un domaine continental émergé au cours du 
temps. L’analyse conjuguée de l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux et des 
taux de sédimentation et de dénudation montre, quant à elle, qu’une différenciation du 
coefficient de diffusion selon le milieu localise, d’une part, les mouvements de surrection et 
de subsidence, et, d’autre part, la dénudation et la sédimentation, autour du point de courbure 
du socle (secteur 4). Les secteurs 1 (croûte continentale non amincie) et 7 (croûte de 7 km 
d’épaisseur) sont donc faiblement affectés par le couplage isostasie flexurale-processus de 
surface. Enfin, cette analyse conjuguée montre, du fait du couplage isostasie flexurale-
processus de surface, qu’une augmentation de transfert de matières produites par une 
augmentation des coefficients de diffusion génère une augmentation de la réponse isostatique 
flexurale. Concernant l’étude de la dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations, elle 
montre principalement que ∼55% de la dénudation totale maximale mesurée sur le secteur 3 
correspond à l’érosion totale de l’épaulement de rift entre t0 et t10 Ma (syn-rift et début post-
rift) et les ∼45% restants correspondent au couplage entre les processus de surface et 
l’isostasie flexurale au cours du post-rift (t10 Ma à t180 Ma). Ensuite, l’étude du flux 
sédimentaire montre une érosion totale de l’épaulement de rift en dix millions d’années, quel 
que soit le coefficient de diffusion. Elle montre également que la modification de l’efficacité 
de processus de surface calibrés à partir de systèmes naturels sur une marge passive de 
référence soumise également à des processus thermiques et de l’isostasie flexurale, produit un 
volume sédimentaire inférieur à celui mesuré sur des marges passives naturelles.  
Enfin, l’étude de l’enregistrement de l’évolution post-rift par les bassins sédimentaires 
montre clairement une diminution de la pente sous-marine et une augmentation de l’épaisseur 
sédimentaire du prisme principal (au niveau de la fosse) avec l’augmentation du coefficient de 
diffusion fonction du milieu (Kdc et Kdm faibles à Kdc et Kdm forts). Elle montre aussi qu’une 
modification du coefficient de diffusion (Kd uniforme, Kdc et Kdm faibles ou Kdc et Kdm 
forts) ne modifie pas significativement l’évolution des corps sédimentaires du bassin principal 
par rapport à celle des corps sédimentaires du bassin de la simulation de référence (érosion du 
sommet du premier corps sédimentaire, rotation des corps au cours du temps, diminution 
temporelle de l’épaisseur des corps, migration progressive des corps vers le domaine distal). 
La modification du coefficient de diffusion ne modifie pas non plus significativement 
l’enregistrement stratigraphique de référence du bassin principal (séquence stratigraphique 
progradante-aggradante au cours du temps). Ce travail montre donc que, quel que soit le degré 
d’activité des processus de surface affectant une marge passive soumise au couplage entre les 
processus de surface, les processus thermiques et l’isostasie flexurale, l’enregistrement 
stratigraphique du bassin sédimentaire est caractérisé par une unique séquence stratigraphique 
progradante-aggradante. 
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CHAPITRE 7. – Les processus internes 
(modélisation cylindrique) 
Ce septième chapitre présente les différents résultats numériques obtenus au cours de 
notre étude sur, d’une part, les effets d’une modification des paramètres internes (densités 
lithosphériques, épaisseur lithosphérique, profondeur de fibre et géométrie de la zone 
amincie) sur l’évolution des mouvements verticaux post-rift de long de la marge de référence 
(voir Chapitre 5) et d’autre part, sur l’enregistrement respectif de ces mouvements verticaux 
par la dénudation et par le bassin sédimentaire de la marge de référence. Après une 
présentation de l’étude dans la première partie, nous décrivons, dans les quatre parties 
suivantes, les résultats d’une variation des densités lithosphériques (densités crustale et 
mantélique), de l’état thermique (épaisseur lithosphérique, processus thermiques 2D vs 3D), 
de la profondeur de fibre, et de la géométrie de la zone amincie. Enfin, dans une sixième et 
dernière partie, nous présentons les résultats d’une modification limite de l’isostasie flexurale 
(variations naturelles extrêmes et couplées de la longueur de la zone amincie et de la 
profondeur de fibre) et ses conséquences sur le comportement et l’enregistrement post-rift 
d’une marge passive. Pour les lecteurs souhaitant connaître les principales conclusions 
extraites de cette étude paramétrique complète et détaillée, nous avons réalisé, dans le 
Chapitre 8, une synthèse et une discussion des résultats majeurs décrits au cours des chapitres 
5, 6 et 7. 
7.1. PRESENTATION 
Les précédentes études sur les processus internes (processus thermiques, élasticité 
lithosphérique, profondeur de fibre,…) ont principalement analysé, grâce à un ou quelques 
paramètres, les mouvements verticaux affectant les marges passives dans des régions précises, 
majoritairement continentales. Les travaux publiés de van der Beek et al. (1994) montrent que 
parmi différents paramètres (profondeur de fibre, longueur de zone amincie, âge thermo-
tectonique de la lithosphère, durée du rifting), le contrôle le plus important sur le relief 
continental est exercé par la profondeur de fibre.  
L’objectif de ce septième chapitre est de réaliser une étude paramétrique détaillée sur 
1°) les conséquences d’une variation de différents paramètres lithosphériques sur l’évolution 
post-rift des mouvements verticaux le long d’une marge passive soumise à des processus 
locaux (processus thermiques, isostasie flexurale, processus de surface), et 2°) 
l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation continentale et par le bassin 
sédimentaire. Tout comme l’étude sur la variation du coefficient de diffusion (voir Chapitre 
6), la démarche de l’étude présentée dans ce chapitre a été de faire varier un par un les 
paramètres lithosphériques de la simulation de référence décrite dans le Chapitre 5. Ces 
paramètres sont résumés dans le Tableau 17 : densité crustale, densité mantélique, état 
thermique (conduction thermique 2D vs 3D, épaisseur lithosphérique), profondeur de fibre et 
longueur de la zone amincie (longueur de la zone amincie continue, zone amincie continue vs 
zone amincie discontinue, voir Chapitre 2). Pour chacun de ces paramètres et comme dans les 
Chapitres 5 et 6, nous avons analysé les vitesses des mouvements verticaux, la géométrie 
crustale des simulations, les taux de dénudation et de sédimentation, la quantité totale de 
dénudation, les évolutions temporelles du flux sédimentaire total ainsi que la géométrie et la 
stratigraphie des prismes sédimentaires.  
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Tableau 17 : variation des paramètres au cours de l’étude. 
Pour des renseignements sur les valeurs ou sur les termes utilisés dans le tableau, lire le texte. 
Les variations des densités mantéliques et crustales, de l’épaisseur lithosphérique, de 
la profondeur de fibre et de la longueur de la zone amincie continue ont été calibrées à partir 
de précédents travaux (profondeur de fibre, Cloetingh et al., 1995) ou des systèmes naturels 
(épaisseur lithosphérique, longueur de zone amincie, voir Chapitre 2). Afin de mieux 
comprendre l’importance de l’état thermique de la lithosphère sur l’évolution d’une marge 
passive, nous avons étudié les conséquences entre une conduction thermique 2D, c’est-à-dire 
uniquement le long de la marge, et une conduction thermique 3D, c’est-à-dire le long de la 
marge et transversalement à celle-ci, sur la simulation de référence cylindrique. La géométrie 
de la zone amincie étant un paramètre important dans le comportement flexural d’une marge 
passive (van der Beek et al., 1994), nous avons également étudié les conséquences entre une 
simulation de référence présentant une zone amincie continue et une simulation de référence 
présentant une zone amincie discontinue, sur leur évolution post-rift (voir Chapitre 2 pour 
plus de détails). Enfin, afin d’évaluer l’amplitude limite du comportement flexural d’une 
marge passive et l’enregistrement de cette déformation limite par la dénudation continentale 
et par le bassin sédimentaire, nous avons combiné les valeurs de profondeur de fibre et de 
longueur de zone amincie afin d’obtenir un comportement flexural minimal (longueur de zone 
amincie à 610 km, profondeur de fibre à 10 km) et un comportement flexural maximal 
(longueur de zone amincie à 55 km, profondeur de fibre à 35 km). 
Pour finir, une analyse complète du comportement des simulations ayant été réalisée 
dans les Chapitres 5 et 6, nous axerons donc la description des résultats de ce chapitre 
uniquement sur les points qui nous intéressent. Cependant, nous présentons, au cours de ce 
chapitre, la totalité des graphiques réalisés sur chaque simulation afin de permettre aux 
lecteurs intéressés d’approfondir l’analyse des différents résultats. 
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7.2. VARIATION DES DENSITES LITHOSPHERIQUES 
Nous présentons, dans cette première partie de résultats, les conséquences d’une 
modification des densités crustales et mantéliques sur la dynamique flexurale de la simulation 
de référence. La présentation des résultats est organisée en trois sous-parties : évolution post-
rift de la géométrie et des mouvements verticaux le long de la marge, puis, évolution spatio-
temporelle de la dénudation et de la sédimentation et enfin enregistrement de l’évolution post-
rift par le bassin sédimentaire.  
7.2.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA MARGE 
Afin de décrire les mouvements verticaux, nous présentons, dans une première sous-
partie, l’évolution temporelle de la géométrie crustale des simulations puis, dans une 
deuxième sous-partie, l’évolution spatio-temporelle de la vitesse des mouvements verticaux. 
Pour chacune de ces sous-parties, nous décrivons les résultats concernant la variation de la 
densité crustale puis les résultats sur la variation de la densité mantélique.  
7.2.1.1.EVOLUTION DE LA GEOMETRIE CRUSTALE DES 
SIMULATIONS 
Les résultats sur l’évolution géométrique des simulations affectées par une variation 
de la densité crustale ou une variation de la densité mantélique sont présentés respectivement 
sur la Figure 69 et sur la Figure 70. Les mesures des critères géométriques (altitude moyenne, 
hauteur de marge, profondeur de fosse,… voir Chapitre 2) sont résumées sur le Tableau 18. 
Les Figure 69 et Figure 70 présentent une organisation identique caractérisée par deux 
couples de graphiques correspondant à la géométrie, à t0 et à t140 Ma, de deux simulations 
dont la densité, soit crustale soit mantélique, varie. Ces quatre coupes sont divisées en 7 
secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails) et elles sont à la même échelle que la coupe de 
la simulation de référence (voir Chapitre 5). Enfin, les deux coupes à t0 et à t140 Ma de 
chaque figure sont alignées verticalement pour une meilleure comparaison entre elles.  
 
Tableau 18 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre les 
simulations aux densités crustales (Dc) ou mantéliques (Dm) variables et la simulation de 
référence. 
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7.2.1.1.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La comparaison entre la géométrie crustale d’une marge simulée présentant une 
densité crustale de 2700 kg/m3 et la géométrie crustale d’une marge simulée présentant une 
densité crustale de 2900 kg/m3 montre principalement que seule la hauteur de la marge est 
significativement affectée par cette modification de densité. Dans le premier cas, la hauteur de 
marge est à 5745 m à t0 et 7930 m à t140 Ma tandis que dans le second cas la hauteur est à 
3000 m à t0 et à 5230 m à t140 Ma. 
Une augmentation de la densité crustale crée donc une diminution de la hauteur de 
marge. Ce résultat s’explique par l’isostasie locale. Une augmentation de la densité crustale 
modifie l’équilibre isostatique entre la croûte et le manteau et par conséquent modifie la 
position verticale de la croûte continentale de 7 km d’épaisseur.  
 
Figure 69 : géométries crustales, à t0 et t140 Ma, des simulations affectées par une 
densité crustale variable. 
Les quatre graphiques sont à la même échelle que les graphiques de la simulation de référence et sont 
divisés en sept secteurs. Pour plus de détails, voir le Chapitre 5. 
7.2.1.1.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
Tout comme observé dans le cas d’une variation de la densité crustale, une variation 
de la densité mantélique de 3200 kg/m3 à 3400 kg/m3 modifie principalement la hauteur de la 
marge. En effet, dans le cas d’une marge affectée par une densité mantélique de 3200 kg/m3, 
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la hauteur de marge est à 3220 m à t0 et 5480 m à t140 Ma tandis que dans le cas d’une marge 
affectée par une densité mantélique de 3400 kg/m3, la hauteur est à 5427 m à t0 et à 7586 m à 
t140 Ma. 
Une augmentation de la densité mantélique crée donc une augmentation de la hauteur 
de marge. La variation de cette hauteur s’explique toujours par une modification de l’équilibre 
isostatique entre la croûte et le manteau. 
 
Figure 70 : géométries crustales, à t0 et t140 Ma, des simulations affectées par une 
densité mantélique variable. 
7.2.1.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
L’évolution spatio-temporelle de la vitesse des mouvements verticaux, dans le cas 
d’une modification de la densité crustale ou de la densité mantélique, est décrite 
respectivement sur la Figure 71 et sur la Figure 73, grâce à deux graphiques par figure. 
Chaque graphique représente une simulation et un graphique est constitué de deux sous-
graphiques décrivant, au premier plan, la distribution de la vitesse des mouvements verticaux 
le long de la simulation, entre t10 Ma et t180 Ma, et en arrière- plan, la géométrie crustale de 
la simulation à t140 Ma. Ces quatre graphiques sont alignés, ils sont à la même échelle que le 
graphique de la simulation de référence (Figure 72) et enfin ils sont divisés en sept secteurs 
(voir Chapitre 5 pour plus de détails). 
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7.2.1.2.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La distribution spatio-temporelle de la vitesse des mouvements verticaux produite par 
une variation de densité crustale (Figure 71) est très proche de celle de la simulation de 
référence (Figure 72). Ceci est confirmé par la variation de ces vitesses au cours du temps 
puisque celles-ci sont comprises entre -93 m/Ma en subsidence et 10 m/Ma en surrection dans 
le cas d’une densité crustale de 2700 kg/m3 et entre -88 m/Ma et 10 m/Ma dans le cas d’une 
densité crustale de 2900 kg/m3. Ces valeurs sont très proches de celles de la simulation de 
référence (entre -92 m/Ma et 9 m/Ma). Une variation de la densité crustale ne modifie donc 
pas significativement les mouvements verticaux le long de la marge, à l’exception du secteur 
4. En effet, sur la simulation de référence, les mouvements du secteur 4 sont nuls entre t10 Ma 
et t20 Ma puis deviennent faiblement subsidants, tandis que ceux-ci sont constamment en 
surrection si la densité crustale est de 2700 kg/m3 et constamment en subsidence si la densité 
crustale est de 2900 kg/m3. 
 
Figure 71 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le long 
des simulations affectées par une densité crustale variable. 
Les graphiques sont divisés en 7 secteurs. Pour plus de détails, voir le Chapitre 5. 
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Figure 72 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le long 
de la simulation de référence (Chapitre 5). 
Ces résultats montrent qu’une variation de la densité crustale ne modifie pas 
significativement les mouvements verticaux le long de la marge de référence, à l’exception du 
secteur 4. En effet, ces résultats montrent qu’une diminution de la densité crustale augmente 
la réponse flexurale induite par les processus de surface (voir Chapitre 6). Ceci s’explique par 
l’augmentation de la hauteur de marge (voir 7.2.1.1) associée à une faible densité crustale qui 
favorise la déformation de la marge. Donc, ce travail montre principalement qu’une 
diminution de la densité crustale à 2700 kg/m3 produit une surrection permanente comprise 
entre 2 m/Ma et 7 m/Ma sur le secteur 4. 
7.2.1.2.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
Tout comme une variation de la densité crustale, la Figure 73 montre que les effets 
d’une variation de la densité mantélique sur la distribution spatio-temporelle de la vitesse des 
mouvements verticaux sont également faibles par rapport aux mouvements verticaux décrits 
dans le Chapitre 5 (Figure 72). En effet, la variation des vitesses des mouvements verticaux 
est comprise entre -93 m/Ma et 10 m/Ma dans le cas d’une densité mantélique de 3200 kg/m3 
et entre -89 m/Ma et 9 m/Ma dans le cas d’une densité mantélique de 3400 kg/m3 tandis que 
ces valeurs sont comprises entre -92 m/Ma et 9 m/Ma sur la simulation de référence. Comme 
une variation de la densité crustale, une variation de la densité mantélique ne modifie pas 
significativement les mouvements verticaux le long de la marge, à l’exception du secteur 4. 
En effet, les mouvements du secteur 4 sont constamment en subsidence si la densité 
mantélique est de 3200 kg/m3 et ils sont constamment et faiblement en surrection si la densité 
mantélique est de 3400 kg/m3. 
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Figure 73 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le long 
des simulations affectées par une densité mantélique variable. 
Une variation de la densité mantélique a donc un très faible impact sur la déformation 
de la marge de référence. Seul le secteur 4 présente une légère variation de vitesse en fonction 
de la densité mantélique. Cette faible modification de la flexuration s’explique par 
l’augmentation de la hauteur de marge. En effet, une augmentation de la densité mantélique 
augmente la hauteur de la marge et par conséquent augmente sa réponse flexurale. Donc, ce 
travail montre principalement qu’une augmentation de la densité mantélique à 3400 kg/m3 
produit une surrection permanente comprise entre 1 m/Ma et 4 m/Ma sur le secteur 4 de la 
simulation de référence. 
7.2.1.3.CONCLUSION 
L’étude des mouvements verticaux montre qu’une modification des densités crustales 
ou mantéliques n’ a que peu de conséquences sur la déformation flexurale de la marge de 
référence. La principale conséquence est une modification de l’équilibre isostatique local 
responsable d’une modification de la hauteur de la marge. Cette variation de la hauteur de 
marge en fonction du rapport entre la densité mantélique et la densité crustale modifie 
légèrement la réponse flexurale de la marge au niveau du secteur 4 essentiellement. En effet, 
une augmentation de la différence entre la densité crustale et la densité mantélique crée une 
surrection faible (entre 1 et 7 m/Ma) et permanente sur ce secteur. 
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7.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA DENUDATION 
ET DE LA SEDIMENTATION 
Après avoir décrit les mouvements verticaux, nous présentons, dans trois sous-parties 
distinctes et pour chaque simulation, la quantité totale de dénudation à 140 Ma, puis les 
variations spatio-temporelles du taux de dénudation et du taux de sédimentation et enfin la 
variation temporelle du flux sédimentaire. Comme dans la sous-partie précédente 5.2, pour 
chacune de ces sous-parties, nous décrivons les résultats concernant la variation de la densité 
crustale puis les résultats sur la variation de la densité mantélique.  
7.2.2.1.QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La quantité totale de dénudation le long des quatre simulations est décrite sur les deux 
couples de graphiques composant la Figure 74 (variation de la densité crustale) et la Figure 76 
(variation de la densité mantélique). Tout comme les graphiques décrits précédemment, les 
graphiques sont alignés et mis à la même échelle que le graphique de la simulation de 
référence (Figure 75). Ils ont également été divisés en sept secteurs (voir Chapitre 5). 
7.2.2.1.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La comparaison entre la Figure 74 et la Figure 75 montre qu’une modification de la 
densité crustale modifie faiblement la quantité de dénudation totale le long des marges 
simulées. En effet, dans le cas d’une variation de densité crustale de 2700 kg/m3 à 2900 
kg/m3, la dénudation totale maximale mesurée sur le secteur 3 (emplacement de l’épaulement 
de rift) diminue respectivement de 4,6 km à 3,6 km. Donc, une variation de densité de 100 
kg/m3 autour de la densité crustale de référence (2800 kg/m3) modifie de 500 m la dénudation 
totale maximale affectant le secteur 3 de la simulation de référence (valeur de référence : 4,1 
km). Ces résultats montrent également que, dans le cas d’une variation de densité crustale, 
37% à 51% (∼44% en moyenne) de la quantité de dénudation totale maximale mesurée sur le 
secteur 3 sont issus de l’érosion de l’épaulement de rift contre 55% en moyenne sur le secteur 
3 de la simulation de référence.  
Ces résultats montrent donc qu’une variation de la densité crustale modifie faiblement 
la dénudation totale le long de la marge par rapport à la simulation de référence. Ceci 
s’explique par le faible contrôle exercé par une variation de densité crustale sur la flexuration 
de la marge. 
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Figure 74 : dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations affectées par une 
densité crustale variable. 
 
Figure 75 : dénudation totale, à t140 Ma, le long de la simulation de référence. 
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7.2.2.1.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
La comparaison entre la Figure 75 (simulation de référence) et la Figure 76 (variation 
de la densité mantélique) montre, quant à elle, qu’une modification de la densité mantélique 
modifie également faiblement la quantité de dénudation totale le long des marges simulées. 
En effet, dans le cas d’une densité mantélique de 3200 kg/m3, la dénudation totale maximale, 
mesurée sur le secteur 3, atteint 3,8 km alors que dans le cas d’une densité mantélique de 
3400 kg/m3, la dénudation totale maximale est de 4,4 km sur le même secteur, soit une 
variation de 300 m autour de la dénudation totale maximale de référence (4,1 km). 38% à 
49% (∼44% en moyenne) de la quantité de dénudation totale maximale mesurée sur le secteur 
3 sont donc issus de l’érosion de l’épaulement de rift. Ces résultats sont comparables à ceux 
obtenus dans le cas d’une variation de la densité crustale (voir sous-partie précédente 
7.2.2.1.1).  
 
Figure 76 : dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations affectées par une 
densité mantélique variable. 
  265 
Tout comme une variation de la densité crustale, le faible contrôle exercé par la 
densité mantélique sur la flexuration de la marge est responsable d’une faible modification de 
la dénudation totale par rapport à la simulation de référence. 
7.2.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Nous décrivons maintenant, dans cette deuxième sous-partie, les variations spatio-
temporelles des taux de dénudation et de sédimentation le long de chacune des quatre 
simulations, entre t10 Ma et t180 Ma. Ces variations sont décrites sur la Figure 77 (variation 
de la densité crustale) et sur la Figure 79 (variation de la densité mantélique). Comme les 
graphiques des vitesses des mouvements verticaux, ces graphiques sont composés de deux 
sous-graphiques : un graphique au premier plan décrivant, tous les 10 Ma entre t10 et t180 
Ma, la distribution des taux de dénudation et de sédimentation le long de la simulation et un 
graphique en arrière- plan décrivant la géométrie crustale de la simulation à t140 Ma. Ces 
graphiques sont alignés deux par deux, ils sont mis à la même échelle que le graphique de la 
simulation de référence (Figure 78), et ils sont divisés en sept secteurs. 
7.2.2.2.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La comparaison entre les variations spatio-temporelles des taux de dénudation et de 
sédimentation produites par une variation de la densité crustale (Figure 77) et celles le long de 
la simulation de référence (Figure 78) ne montre pas de différences significatives.  
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Figure 77 : taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations affectées par 
une densité crustale variable. 
 
Figure 78 : taux de dénudation et de sédimentation le long de la simulation de référence. 
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Les taux de dénudation et de sédimentation maximum sont atteints entre t10 et t20 Ma. 
Ils ont comme valeur respective -85 m/Ma et 73 m/Ma dans le cas d’une densité crustale de 
2700 kg/m3 et -66 m/Ma et 70 m/Ma dans le cas d’une densité crustale de 2900 kg/m3, contre 
-76 m/Ma et 72 m/Ma sur la simulation de référence. 
Les taux de dénudation et de sédimentation étant les produits du couplage entre les 
processus de surface et l’isostasie flexurale, le faible contrôle exercé par la densité crustale sur 
la flexuration de la marge est à l’origine du peu de différences observées entre la simulation 
de référence et les simulations avec une densité crustale variable. 
7.2.2.2.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
La comparaison entre la Figure 79 (variation de la densité mantélique) et la Figure 78 
(simulation de référence) ne montre pas non plus de différences significatives. Les taux de 
dénudation et de sédimentation maximum sont atteints entre t10 et t20 Ma. Ils ont comme 
valeur respective -71 m/Ma et 74 m/Ma dans le cas d’une densité mantélique de 3200 kg/m3 
et -79 m/Ma et 71 m/Ma dans le cas d’une densité mantélique de 3400 kg/m3, c’est-à-dire des 
valeurs très proches de la simulation de référence (-76 m/Ma et 72 m/Ma). 
Les taux de dénudation et de sédimentation étant les produits du couplage entre les 
processus de surface et l’isostasie flexurale, le faible contrôle exercé par la densité crustale sur 
la flexuration de la marge est à l’origine du peu de différences observées entre la simulation 
de référence et les simulations avec une densité crustale variable. 
 
  268 
 
Figure 79 : taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations affectées par 
une densité mantélique variable. 
7.2.2.3. EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Dans cette troisième sous-partie, nous décrivons la variation temporelle du flux 
sédimentaire sur les quatre simulations affectées par une densité crustale ou mantélique 
variable. Ces résultats sont décrits sur deux histogrammes décrivant la variation de la densité 
crustale (Figure 80) puis la variation de la densité mantélique (Figure 81). Chacun de ces deux 
histogrammes compare l’évolution du flux sédimentaire obtenu dans le cas d’une variation de 
densité crustale ou mantélique avec l’évolution du flux sédimentaire mesurée sur la 
simulation de référence. Ces deux histogrammes sont à la même échelle. 
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7.2.2.3.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La comparaison, décrite sur la Figure 80, entre le flux sédimentaire observé sur la 
simulation de référence et celui mesuré dans le cas d’une variation de la densité crustale, 
montre toujours une très faible différence entre les 3 simulations. En effet, l’évolution 
temporelle du flux de chaque simulation est très proche. Quant au flux sédimentaire maximal, 
entre t0 et t10 Ma, il varie entre 1 .104 km3/Ma et 1,2 .104 km3/Ma pour respectivement une 
densité crustale de 2700 kg/m3 et de 2900 kg/m3, contre 1,1 .104 m3/Ma sur la simulation de 
référence.  
 
Figure 80 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations affectées par 
une densité crustale variable et comparaison avec la simulation de référence. 
Dc 2,7 = densité crustale de 2700 kg/m3 ; Référence (Dc 2,8) = simulation de référence avec une densité 
crustale de 2800 kg/m3 ; Dc 2,9 = densité crustale de 2900 kg/m3. 
Comme observé dans le cas de la dénudation totale et des taux de sédimentation et de 
dénudation, cette faible différence entre les flux sédimentaires est liée au faible contrôle d’une 
variation de la densité crustale sur la flexuration de la marge. 
7.2.2.3.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
La différence est également très faible entre les flux sédimentaires produits par une 
variation de la densité mantélique et le flux sédimentaire mesuré sur la simulation de 
référence (voir Figure 81). Les trois évolutions temporelles de flux sédimentaire ainsi que le 
flux sédimentaire maximal de chaque simulation (entre 1 .104 km3/Ma et 1,25 .104 km3/Ma 
pour respectivement une densité mantélique de 3400 kg/m3 et de 3200 kg/m3) sont très 
proches. 
Cette faible différence entre les flux sédimentaires s’explique par la faible influence 
d’une variation de la densité mantélique sur la flexuration de la marge (voir sous-partie 5.2) et 
par conséquent sur le couplage processus de surface - isostasie flexurale (voir sous-partie 
7.2.2.2.2). 
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Figure 81 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations affectées par 
une densité mantélique variable et comparaison avec la simulation de référence. 
Dm 3,2 = densité mantélique de 3200 kg/m3 ; Référence (Dm 3,3) = simulation de référence avec une 
densité mantélique de 3300 kg/m3 ; Dm 3,4 = densité mantélique de 3400 kg/m3. 
7.2.2.4.CONCLUSION 
Les résultats sur la quantité totale de dénudation, les taux de sédimentation et 
dénudation, et le flux sédimentaire total montrent que les variations de densité crustale ou 
mantélique modifient très peu l’enregistrement du couplage entre les processus de surface et 
l’isostasie flexurale par rapport à ceux mesurés sur la simulation de référence. La raison est le 
faible contrôle exercé par une variation de densité crustale ou mantélique sur la flexuration de 
la marge (voir sous-partie 7.2.1). 
7.2.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT PAR LE 
BASSIN SEDIMENTAIRE 
Afin de décrire l’enregistrement de l’évolution post-rift par le bassin sédimentaire, 
nous présentons, dans une première sous-partie, l’évolution post-rift de la géométrie de 
chacun des quatre bassins sédimentaires, puis, dans une seconde sous-partie, la stratigraphie 
des quatre prismes à t140 Ma. Pour chacune de ces sous-parties, nous décrivons d’abord les 
résultats concernant la variation de la densité crustale puis les résultats sur la variation de la 
densité mantélique.  
7.2.3.1.EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
Nous décrivons, dans cette première sous-partie, l’évolution post-rift de la géométrie 
du bassin sédimentaire. Ces évolutions géométriques sont décrites sur la Figure 82 (variation 
de la densité crustale) et sur la Figure 84 (variation de la densité mantélique). Ces figures sont 
divisées en deux colonnes et quatre lignes de graphiques. Chaque colonne correspond à une 
simulation et chaque ligne représente la géométrie du bassin à différents temps : t0, t10 Ma, 
t40 Ma et t140 Ma. Tous ces graphiques sont à la même échelle que les graphiques de la 
simulation de référence (Figure 83). 
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7.2.3.1.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La comparaison entre les évolutions géométriques des bassins des simulations 
affectées par une densité crustale variable et l’évolution géométrique du bassin de la 
simulation de référence montre principalement une différence dans la géométrie des corps 
sédimentaires, notamment le premier, déposé entre t0 et t10 Ma.  
 
Figure 82 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées affectées par 
une densité crustale variable. 
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Dans le cas d’une densité crustale de 2700 kg/m3, à t10 Ma, les corps sédimentaires 
sont étalés le long de la zone amincie tandis que dans le cas d’une densité crustale de 2900 
kg/m3, les corps sont plus resserrés, c’est-à-dire plus épais et moins étalés. De plus, la 
comparaison des coupes à t40 Ma montre une augmentation de l’érosion au niveau de la 
rupture de pente si la densité crustale augmente. 
 
Figure 83 : évolution post-rift du bassin sédimentaire de la simulation de référence. 
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L’origine de ces différences vient de la variation de la hauteur de marge suite à la 
modification de l’équilibre isostatique local (voir sous-partie 5.2). En effet, une diminution de 
la hauteur de marge réduit l’accommodation (espace disponible à la sédimentation). Par 
conséquent, si une faible accommodation provoque l’accumulation des sédiments et 
l’épaississement des corps sédimentaires, une augmentation de cette accommodation favorise, 
quant à elle, la dispersion des sédiments et l’étalement des corps sédimentaires. Cette 
augmentation de la hauteur de marge suite à la diminution de la densité crustale est également 
à l’origine de l’augmentation de l’érosion au niveau de la rupture de pente. En effet, la loi de 
transport comprise dans Flex3D est proportionnelle à la courbure, or celle-ci augmente avec la 
hauteur de la marge. 
7.2.3.1.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
Une augmentation de la densité mantélique provoquant l’augmentation de la hauteur 
de marge, les conséquences sur l’évolution géométrique du bassin sont donc comparables à 
celle d’une diminution de la densité crustale : une forte hauteur de marge produit des corps 
sédimentaires étirés tandis qu’une faible hauteur produit des corps sédimentaires épaissis et 
comprimés et enfin, l’érosion au niveau de la rupture de pente augmente avec la hauteur de 
marge. 
Les raisons de ces différentes évolutions des bassins sont les mêmes que celles 
décrites dans le cas d’une modification de la densité crustale (voir sous-partie précédente 
7.2.3.1.1) 
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Figure 84 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées affectées par 
une densité mantélique variable. 
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7.2.3.2. STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
Nous décrivons maintenant, sur la Figure 85 (variation de la densité crustale) et sur la 
Figure 87 (variation de la densité mantélique), la stratigraphie des prismes à t140 Ma. Ces 
deux figures sont constituées chacune de deux coupes de bassin. Celles-ci sont un 
agrandissement des coupes précédemment décrites sur la Figure 82 et la Figure 84. Enfin, ces 
quatre graphiques sont à la même dimension que celui de la simulation de référence (Figure 
86). 
7.2.3.2.1. VARIATION DE LA DENSITE CRUSTALE 
La comparaison entre la stratigraphie calculée dans le cas d’une variation de la densité 
crustale et celle de la simulation de référence ne montre pas de différences majeures. En effet, 
tout comme la stratigraphie de référence, l’enregistrement stratigraphique est toujours 
progradant-aggradant sur l’ensemble de l’histoire des deux marges affectées par une densité 
crustale différente. 
 
Figure 85 : stratigraphie du prisme sédimentaire des simulations affectées par une 
densité crustale variable. 
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Figure 86 : stratigraphie du prisme sédimentaire de la simulation de référence. 
7.2.3.2.2. VARIATION DE LA DENSITE MANTELIQUE 
La Figure 87 montre que les stratigraphies calculées dans le cas d’une modification de 
la densité mantélique sont également peu différentes de celle de la simulation de référence 
(Figure 86) : enregistrement stratigraphique constamment progradant-aggradant sur les deux 
prismes. 
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Figure 87 : stratigraphie du prisme sédimentaire des simulations affectées par une 
densité mantélique variable. 
7.2.4. CONCLUSION 
Cette étude sur les conséquences d’une modification des densités crustales et 
mantéliques sur l’évolution post-rift de la marge passive de référence montre, tout d’abord, 
qu’en modifiant l’équilibre isostatique local, une variation du rapport entre la densité 
mantélique et la densité crustale contrôle principalement la hauteur de la marge. En revanche, 
le contrôle qu’exerce ce rapport de densités sur la déformation flexurale de la marge de 
référence est faible. Une variation de la hauteur de marge modifie légèrement et 
principalement la réponse flexurale de la marge au niveau du secteur 4. En effet, si la 
différence entre la densité crustale et la densité mantélique devient importante (600 kg/m3 
dans le cas de notre étude), ce secteur est alors affecté par une surrection faible (entre 1 et 7 
m/Ma) et permanente sur ce secteur. 
Cette étude montre également qu’à cause du faible contrôle exercé par une variation 
du rapport entre les densités lithosphériques sur la flexuration de la marge, la quantité totale 
de dénudation, les taux de sédimentation et dénudation, et le flux sédimentaire total sont peu 
différents de ceux obtenus sur la simulation de référence (voir Chapitre 5). 
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Enfin, concernant l’enregistrement de l’évolution de la marge par le bassin 
sédimentaire, ce travail montre également qu’une variation du rapport entre les densités 
lithosphériques a peu d’influence sur la géométrie du prisme sédimentaire et sur son 
enregistrement stratigraphique. Les différences notables sont un étalement associé à une faible 
épaisseur des corps sédimentaires et une augmentation de l’érosion au niveau de la rupture de 
pente si la hauteur de marge augmente. En revanche, tout comme celui de la simulation de 
référence, l’enregistrement stratigraphique est toujours progradant-aggradant sur l’ensemble 
de l’histoire des simulations de cette étude. Si le caractère hétérogène des densités dans le 
manteau est difficile à évaluer, la modélisation montre qu’une modification des densités 
mantéliques n’a pas de conséquences significatives sur l’enregistrement du bassin 
sédimentaire (géométrie du prisme et enregistrement stratigraphique). 
7.3. VARIATION DE L’ETAT THERMIQUE DE LA 
LITHOSPHERE 
Nous présentons maintenant les résultats concernant les conséquences d’une 
modification de l’état thermique de la marge de référence sur son comportement et son 
enregistrement post-rift. Pour cela, nous avons comparé, dans un premier temps, les effets 
entre une conduction thermique 2D (aucun transport de chaleur transversalement à la marge) 
et une conduction thermique 3D sur l’évolution post-rift de la simulation de référence 
(Tableau 17). Puis, dans un second temps, nous avons fait varier sur la simulation de 
référence, la profondeur de l’isotherme 1350°C entre 75 m et 200 km (Tableau 17). 
Comme pour la présentation des résultats sur la variation des densités lithosphériques, 
les résultats de cette troisième partie sont présentés dans trois sous-parties : évolution post-rift 
de la géométrie et des mouvements verticaux le long de la marge, puis, évolution spatio-
temporelle de la dénudation et de la sédimentation et enfin enregistrement de l’évolution post-
rift par le bassin sédimentaire.  
7.3.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA MARGE 
Nous présentons nos résultats à travers deux sous-parties : l’évolution temporelle de la 
géométrie crustale des simulations puis l’évolution spatio-temporelle de la vitesse des 
mouvements verticaux. Pour chacune de ces sous-parties, nous comparons, dans un premier 
temps, les résultats 2D et 3D puis, dans un second temps, les effets d’une variation de 
l’épaisseur lithosphérique, c’est-à-dire une variation de la profondeur de l’isotherme 1350°C, 
correspondant à la base de la lithosphère. 
7.3.1.1.EVOLUTION DE LA GEOMETRIE CRUSTALE DES 
SIMULATIONS 
Les résultats sur la géométrie crustale des différentes simulations sont décrits sur la 
Figure 88 et sur le Tableau 19. La Figure 88 présente trois couples de coupes crustales 
correspondant aux trois simulations de l’étude au temps t0 (colonne de gauche) et t140 Ma 
(colonne de droite) tandis que le Tableau 19 décrit les mesures des critères géométriques 
(altitude moyenne, hauteur de marge, profondeur de fosse,… voir Chapitre 2). Ces coupes 
sont divisées en 7 secteurs et elles sont à la même échelle que la coupe de la simulation de 
référence (voir Chapitre 5 pour plus de détails).  
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Figure 88 : géométries crustales, à t0 et t140 Ma, d’une simulation affectée par une 
conduction thermique en 2D et des simulations affectées par une épaisseur 
lithosphérique variable. 
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Tableau 19 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre la simulation 
de référence et la simulation affectée par une conduction thermique en 2D ou les 
simulations affectées par une épaisseur lithosphérique variable. 
7.3.1.1.1. COMPARAISON ENTRE CONDUCTION THERMIQUE 2D ET 
CONDUCTION THERMIQUE 3D 
La comparaison des résultats géométriques obtenus à partir d’une marge affectée par 
une thermicité 3D et d’une marge affectée par une thermicité 2D montre que l’effet 
tridimensionnel ne présente aucun impact sur l’évolution d’une marge cylindrique puisque les 
résultats décrits sur le Tableau 19 sont rigoureusement identiques.  
7.3.1.1.2. CONSEQUENCES GEOMETRIQUES D’UNE VARIABILITE 
DE L’EPAISSEUR LITHOSPHERIQUE 
La comparaison des résultats obtenus dans le cas d’une variation de la profondeur de 
l’isotherme 1350°C montre, quant à elle, une modification sensible de la géométrie de la 
marge, notamment au niveau de sa hauteur. En effet, dans le cas d’une augmentation de 
l’épaisseur lithosphérique de 75 à 200 km, la hauteur de marge diminue respectivement de 
4500m à 1856m à t0 et de 6600m à 4700m à t140 Ma. Une augmentation de l’épaisseur 
lithosphérique modifie également la géométrie flexurale puisque la profondeur de fosse 
augmente respectivement de ∼350m à ∼940m à t0 et de ∼3000m à ∼3600m à t140Ma, et 
l’amplitude du relief augmente de ∼1300m à ∼3400m à t0.  
Le contrôle exercé par l’épaisseur lithosphérique sur la hauteur de la marge et sur la 
géométrie flexurale s’explique respectivement par le temps de diffusion thermique (τD : temps 
nécessaire à une homogénéisation de la température entre deux milieux aux températures 
initiales différentes) et par la résistance du système. En effet, dans Flex3D, le temps de 
diffusion thermique est proportionnel au carré de l’épaisseur élastique : . Or cette 
épaisseur thermique étant déterminée à partir de l’isotherme 450°C, si la profondeur 
lithosphérique augmente, l’épaisseur élastique et le temps de diffusion thermique augmentent 
également. La conséquence est une vitesse de subsidence plus lente dans le cas d’une 
augmentation de l’épaisseur lithosphérique. En augmentant l’épaisseur élastique, 
l’augmentation de l’épaisseur lithosphérique augmente la résistance du système et par 
conséquent la flexuration de la marge. 
  281 
7.3.1.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
L’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux affectant les trois 
simulations est décrite respectivement sur trois graphiques représentés sur la Figure 89. 
Chaque graphique est constitué de deux sous-graphiques décrivant, au premier plan, la 
distribution de la vitesse des mouvements verticaux le long de la simulation, entre t10 Ma et 
t180 Ma, et en arrière- plan, la géométrie de la simulation à t140 Ma. Ces trois graphiques 
sont alignés, ils sont à la même échelle que le graphique de la simulation de référence (Figure 
72) et enfin, ils sont divisés en sept secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails). 
7.3.1.2.1. COMPARAISON ENTRE CONDUCTION THERMIQUE 2D ET 
CONDUCTION THERMIQUE 3D 
Comme décrit dans la sous-partie précédente, les mouvements verticaux mesurés sur 
la simulation affectée par une conduction thermique 2D sont rigoureusement identiques à 
ceux de la simulation de référence affectée, quant à elle, par une conduction thermique 3D. 
Dans le cas d’une simulation cylindrique, la conduction thermique 2D ou 3D n’influence pas 
l’évolution de la marge. La simulation affectée par une thermicité 2D étant identique à la 
simulation de référence, nous ne présenterons pas les résultats sur l’évolution spatio-
temporelle de la dénudation et de la sédimentation ainsi que ceux sur l’enregistrement de 
l’évolution post-rift par le bassin sédimentaire. Dans la suite de cette troisième partie, nous 
décrirons uniquement les résultats obtenus dans le cas d’une variation de l’épaisseur 
lithosphérique. 
7.3.1.2.2. CONSEQUENCES D’UNE VARIABILITE DE L’EPAISSEUR 
LITHOSPHERIQUE SUR LA VITESSE DES MOUVEMENTS 
VERTICAUX 
La Figure 89 montre que la distribution spatio-temporelle des vitesses des 
mouvements verticaux est modifiée si l’épaisseur lithosphérique varie. Si les vitesses des 
mouvements verticaux produits dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 75 km (-85 
m/Ma à 12 m/Ma) sont relativement proches de celles de la simulation de référence (-92 
m/Ma à 9 m/Ma), ceux produits dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 200 km 
diffèrent sensiblement (-71 m/Ma à 21 m/Ma). En effet, une augmentation de l’épaisseur 
lithosphérique produit : 
• une principale phase de surrection entre les secteurs 2 et 3, sur l’intervalle de 
temps t10-t20 Ma, qui migre rapidement vers le secteur 2 tout en diminuant en 
vitesse (t10-20 Ma = 21 m/Ma, t20-30 Ma = 9 m/Ma) ; 
• une subsidence au cours du temps sur les secteurs 3 et 4 ; 
• de faibles vitesses de subsidence (entre t10 et t20 Ma = -36 m/Ma en moyenne sur 
le secteur 7 contre -47 m/Ma en moyenne sur le secteur 7 de la simulation de 
référence) et une faible décélération de ces vitesses au cours du temps ; 
• une augmentation de la longueur d’onde de la déformation. 
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Figure 89 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le long 
de la simulation affectée par une conduction thermique en 2D et des simulations 
affectées par une épaisseur lithosphérique variable. 
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Comme expliqué dans la sous-partie précédente, une augmentation du temps de 
diffusion thermique (τD) est responsable des faibles vitesses de subsidence et de leur faible 
décélération au cours du temps tandis que l’augmentation de la résistance du système 
explique l’amplification de la longueur d’onde de la déformation ainsi que la forte surrection 
mesurée entre t10 et t20 Ma, sur les secteurs 2 et 3 de la simulation affectée par une épaisseur 
lithosphérique de 200km. La subsidence affectant au cours du temps le secteur 3 dans le cas 
d’une augmentation de l’épaisseur lithosphérique s’explique principalement par la réponse 
flexurale et par la subsidence thermique. En effet, à t0 Ma, du fait d’une épaisseur élastique 
élevée, le secteur 3 est marqué par un épaulement important et une remontée du Moho sous-
jacent. La subsidence thermique rééquilibre au cours du temps le Moho par rapport à 
l’horizontal provoquant la subsidence du secteur 3. Enfin, la subsidence permanente du 
secteur 4 s’explique par une faible courbure topographique produite par la faible vitesse de 
subsidence de la marge passive. En effet, dans Flex3D, la loi de transport est proportionnelle à 
la courbure. Si celle-ci est faible, les processus de surface seront moins efficaces et la réponse 
isostatique associée sera donc également plus faible. Le secteur est dans ce cas dominé par la 
subsidence thermique. 
7.3.1.3.CONCLUSION 
Cette étude sur les mouvements verticaux montre, tout d’abord, que l’évolution d’une 
simulation affectée par une conduction thermique 2D est rigoureusement identique à celle de 
la simulation de référence affectée par une conduction thermique 3D. Ce travail montre 
ensuite qu’une augmentation de l’épaisseur lithosphérique amplifie l’augmentation de la 
longueur d’onde de la déformation et crée une décélération des vitesses de subsidence. 
Contrairement à la simulation de référence, cette augmentation de l’épaisseur lithosphérique 
est aussi à l’origine d’une subsidence au cours du temps des secteurs 3 et 4 et enfin, elle crée 
une unique phase principale de surrection sur le secteur 2. Ces conséquences s’expliquent 
principalement par une augmentation du temps de diffusion thermique (τD) et par une 
augmentation de la résistance du système. 
7.3.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA DENUDATION 
ET DE LA SEDIMENTATION 
Une conduction thermique 2D n’ayant aucun effet sur l’évolution de la marge de 
référence, nous décrivons, dans cette partie, uniquement les conséquences d’une modification 
de l’épaisseur lithosphérique sur la quantité totale de dénudation à 140 Ma, sur les variations 
spatio-temporelles du taux de dénudation et du taux de sédimentation et enfin sur la variation 
temporelle du flux sédimentaire. Ces résultats sont respectivement décrits dans trois sous-
parties différentes. 
7.3.2.1.QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La quantité totale de dénudation le long des deux simulations affectées par une 
épaisseur lithosphérique différente est décrite sur deux graphiques à la même échelle, 
composant la Figure 90. Ils montrent qu’une augmentation de l’épaisseur lithosphérique de 75 
km à 200 km crée une augmentation de la dénudation totale sur le secteur 3 puisque celle-ci 
augmente respectivement de 3,9 km à 4,9 km environ à t140 Ma. 35 à 70% environ de cette 
dénudation correspond donc à l’érosion de l’épaulement de rift sur les 10 premiers millions 
d’années.  
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Figure 90 : dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations affectées par une 
épaisseur lithosphérique variable. 
Ces résultats montrent que, par rapport à l’amplitude de la variation de l’épaisseur 
lithosphérique (130 km), contrainte par les données naturelles (voir Chapitre 2), l’épaisseur 
lithosphérique modifie relativement faiblement la dénudation totale maximale mesurée sur le 
secteur 3 puisqu’elle ne varie que de 200 m à 800 m autour de la valeur de la simulation de 
référence (4,1 km). Cette augmentation de la dénudation totale avec l’épaisseur lithosphérique 
est due à une augmentation de la résistance de la marge produisant un épaulement de rift 
important soumis à l’érosion (voir sous-partie précédente 7.3.1).  
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7.3.2.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
L’évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de sédimentation est, quant à 
elle, décrite sur la Figure 91, grâce à deux graphiques construits sur le modèle des graphiques 
décrivant la vitesse des mouvements verticaux (voir Figure 89).  
Les résultats montrent que l’évolution des taux de dénudation et de sédimentation 
affectant la simulation avec une épaisseur lithosphérique de 75 km est très proche de celle de 
la simulation de référence. L’amplitude des taux est un peu plus faible puisqu’ils varient au 
maximum de -63m/Ma à 58m/Ma entre t10 et t20 Ma contre -76 m/Ma et 72 m/Ma sur la 
simulation de référence. En revanche, dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 200 km, 
l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation est très différente de 
celle de la simulation de référence. En effet, ces taux varient de -34m/Ma à 73m/Ma entre t10 
et t20 Ma. Les différences majeures entre cette simulation et celle de référence sont :  
• un taux de dénudation plus élevé à la transition entre les secteurs 2 et 3 sur 
l’intervalle de temps t10-t20 Ma et non sur le secteur 4 ;  
• un changement de processus sur le secteur 4 puisqu’il est soumis à une 
sédimentation très forte entre t10 et t20 Ma puis à une dénudation faible entre t20 
et t80 Ma et enfin par une sédimentation faible entre t80 Ma et t180 Ma tandis que 
ce secteur est uniquement soumis à de la dénudation dans le cas de la simulation 
de référence ;  
• une augmentation de la distribution de la dénudation et de la sédimentation le long 
de la simulation par rapport à celle observée sur la simulation de référence. 
Comme expliqué dans le Chapitre 6, l’évolution spatio-temporelle des taux de 
dénudation et de sédimentation s’explique par le couplage entre les processus de surface et 
l’isostasie flexurale. Donc, dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 200 km, 
l’augmentation de la distribution de la dénudation et de la sédimentation s’explique 
directement par l’augmentation de la longueur d’onde de la déformation (voir sous-partie 
7.3.1) tandis que la position de la dénudation maximale à la transition entre les secteurs 2 et 3 
est directement reliée à la vitesse de surrection maximale mesurée à cet endroit sur la même 
période de temps. L’inversion à deux reprises des processus de surface sur le secteur 4 
s’explique principalement par la faible subsidence affectant le domaine aminci de la marge 
simulée (voir sous-partie 7.3.1). Entre t10 et t20 Ma, les produits de l’érosion comblent 
entièrement le faible espace disponible en pied de marge et ne permettent pas l’érosion du 
secteur 4. Lorsque la subsidence augmente la hauteur de marge, une courbure se crée et 
permet l’érosion sur le secteur 4. Cette érosion, couplée à une très faible subsidence, réduit la 
courbure au cours du temps et favorise ainsi une très faible sédimentation. 
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Figure 91 : taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations affectées par 
une épaisseur lithosphérique variable. 
7.3.2.3.EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Pour finir cette étude sur l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la 
sédimentation, nous décrivons maintenant la variation temporelle du flux sédimentaire 
mesurée sur les deux simulations. Ces résultats sont décrits sur la Figure 92, un histogramme 
comparant les évolutions du flux sédimentaire obtenues sur les deux simulations avec 
l’évolution mesurée sur la simulation de référence.  
La comparaison de la variation des différents flux au cours du temps montre qu’une 
augmentation de l’épaisseur lithosphérique augmente considérablement le flux total sur les 10 
premiers millions d’années puisqu’il évolue de 7,6 .103 km3/Ma dans le cas d’une épaisseur 
lithosphérique de 75 km à 2,9 .104 km3/Ma dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 
200km. Si, dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 75 km, l’évolution du flux 
sédimentaire, entre t10 et t180 Ma, est relativement proche de celle de la simulation de 
référence, elle est très différente dans le cas d’une épaisseur lithosphérique de 200 km. En 
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effet, sur l’intervalle de temps t10-t20, ce flux est également plus fort que les deux autres flux 
tandis qu’entre t20 et t180 Ma il devient très nettement plus faible. Enfin, la somme des flux 
au cours du temps sur chaque simulation montre un volume de sédiments total solide variant 
de 3 .105 km3 à 3,8 .105 km3, contre 3,1 .105 km3 sur la simulation de référence. 
 
Figure 92 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations affectées par 
une épaisseur lithosphérique variable. 
Pisoth 1350°C = Profondeur de l’isotherme 1350°C. L’histogramme est à la même dimension que celui de la 
simulation de référence. L’axe des ordonnées n’est en revanche pas à la même échelle : 3 .104 km3/Ma 
maximum contre 2,5 .104 km3/Ma maximum pour l’axe des ordonnées de l’histogramme de la simulation 
de référence. 
Ce fort pic de flux sur les dix premiers millions d’années de la marge affectée par une 
épaisseur lithosphérique de 200 km s’explique par l’érosion de l’épaulement de rift très élevé 
(3378 m) produit par une profondeur de fibre importante (voir sous-partie 7.3.1) tandis que le 
très faible flux consécutif au pic s’explique par une faible courbure topographique produite 
par une faible subsidence de la zone amincie de cette marge. Enfin, cette étude montre d’une 
part, qu’une modification de l’épaisseur lithosphérique modifie peu le volume sédimentaire 
total enregistré dans les bassins sédimentaires modélisés et, d’autre part, que ces volumes 
sédimentaires totaux calculés par Flex3D sont toujours nettement inférieurs à ceux mesurés 
sur des systèmes naturels (3 .105 à 3,8 .105 km3 contre 1,52 .106 km3 sur la marge est- 
américaine au cours du Mésozoïque, voir Chapitre 5). 
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7.3.2.4.CONCLUSION 
Etant donné l’amplitude de la variation de l’épaisseur lithosphérique (130 km), cette 
étude montre, tout d’abord, que cette variation modifie relativement faiblement la dénudation 
totale maximale sur le secteur 3 (200 à 800m de variation par rapport à la simulation de 
référence). Ce travail montre ensuite principalement que si une faible épaisseur lithosphérique 
(75 km) modifie peu la dénudation et la sédimentation le long de la marge par rapport à la 
simulation de référence, une forte épaisseur lithosphérique (200 km) produit : 
• entre t10 et t20 Ma, la dénudation la plus importante entre les secteurs 2 et 3 ;  
• une inversion au cours du temps des processus de surface sur le secteur 4 ;  
• une augmentation de la distribution de la dénudation et de la sédimentation le long 
de la marge par rapport à la simulation de référence ;  
• une augmentation significative du flux sédimentaire sur les 10 premiers millions 
d’années suivie, entre t10 et t180 Ma, par un flux plus faible que celui de la 
simulation de référence.  
Ces résultats s’expliquent par une diminution de la vitesse de subsidence de la zone 
amincie et par une augmentation de la résistance de la lithosphère si l’épaisseur lithosphérique 
augmente. En revanche, comme observé dans le cas d’une modification du coefficient de 
diffusion (voir Chapitre 6) ou d’une modification des densités lithosphériques (voir partie 
7.2), le flux total solide mesuré sur les simulations est, quant à lui, toujours plus faible que le 
volume de sédiments mesuré sur des systèmes naturels.  
7.3.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT PAR LE 
BASSIN SEDIMENTAIRE 
Dans cette troisième partie de résultats sur l’état thermique lithosphérique, nous 
présentons, dans une première sous-partie, l’évolution post-rift de la géométrie du bassin 
sédimentaire de chacune des deux simulations, puis, dans une seconde sous-partie, la 
stratigraphie des prismes à t140 Ma.  
7.3.3.1.EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
L’évolution post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire de chaque simulation est 
décrite sur la Figure 93. Cette figure est divisée en deux colonnes et quatre lignes de 
graphiques. Chaque colonne correspond à une simulation et chaque ligne représente la 
géométrie du bassin à différents temps : t0, t10 Ma, t40 Ma et t140 Ma. Tous ces graphiques 
sont à la même dimension. 
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Figure 93 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées affectées par 
une épaisseur lithosphérique variable. 
Comme observé dans les sous-parties précédentes, l’évolution géométrique du bassin 
de la simulation affectée par une épaisseur lithosphérique de 75 km diffère également peu de 
celle de la simulation de référence (augmentation temporelle de la largeur du bassin 
sédimentaire, apparition d’un second bassin au niveau de la transition croûte non amincie - 
croûte amincie, rotation des corps sédimentaires au cours du temps sous l’effet de la 
subsidence, diminution temporelle de la dimension des corps sédimentaires, migration du 
dépôt centre vers le domaine distal). Si le bassin de la simulation affectée par une épaisseur 
  290 
lithosphérique de 200 km présente également une largeur croissante au cours du temps, une 
rotation et une diminution de l’épaisseur des corps sédimentaires au cours du temps, il se 
différencie par un épais corps sédimentaire déposé, entre t0 et t10 Ma, au niveau de la fosse. 
Au cours du temps, deux sous-bassins se forment en amont et en aval de cet épais corps 
sédimentaire. L’épaisseur du bassin amont se réduit au cours du temps tandis que celle du 
bassin aval augmente en parallèle. 
La formation d’un épais premier corps sédimentaire, entre t0 et t10 Ma, sur la 
simulation avec une épaisseur lithosphérique de 200 km, s’explique par l’important volume 
érodé de l’épaulement de rift sur cette période de temps, associé à une faible accommodation 
produite par une faible subsidence (voir sous-partie 7.3.1). La formation et l’évolution du 
bassin amont sont contrôlées par le rapport entre le flux sédimentaire issu de l’érosion 
continental et la subsidence. Le flux étant très faible par rapport à la vitesse d’accommodation 
produite par la subsidence, les sédiments se déposent en amont du premier corps 
sédimentaire. Le bassin aval est, quant à lui, en grande partie alimenté par l’érosion du 
sommet du prisme sédimentaire. C’est pourquoi l’épaisseur du bassin amont diminue au profit 
de l’épaisseur du bassin aval. 
7.3.3.2.STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
La stratigraphie du prisme sédimentaire de chacune des deux simulations, à t140 Ma, 
est décrite sur la Figure 94. Cette planche est constituée de deux agrandissements, à la même 
échelle, des coupes précédemment décrites sur la Figure 93.  
Seule la stratigraphie du prisme de la marge présentant une épaisseur lithosphérique de 
200 km diffère beaucoup de celle de la simulation de référence. Si la simulation de référence 
présente une stratigraphie caractérisée par une unique séquence progradante-aggradante, 
chacun des sous-bassins du prisme sédimentaire présente une stratigraphie propre. En effet, le 
bassin amont se caractérise par une séquence rétrogradante au cours du temps tandis que le 
bassin aval présente une séquence progradante-aggradante. Enfin, contrairement au prisme de 
référence ou seul le sommet du premier corps sédimentaire est soumis à l’érosion marine au 
cours du temps, les surfaces d’érosion marines sur la simulation affectée par une épaisseur de 
75 km sont concentrées au sommet de chaque corps sédimentaire tandis que ces surfaces 
d’érosion sont principalement distribuées à la base des corps rétrogradants du sous-bassin 
amont de la marge présentant une épaisseur lithosphérique de 200 km. 
Comme expliqué dans la sous-partie précédente, l’enregistrement rétrogradant du 
bassin amont s’explique par un flux sédimentaire très faible par rapport à la vitesse 
d’accommodation. Il y a donc une création d’espace disponible plus rapide que ne peut 
combler le flux sédimentaire continental. Le rapport Accommodation/Sédimentation (A/S) est 
donc supérieur à 1. En revanche, l’enregistrement progradant-aggradant du sous-bassin aval 
s’explique par un flux sédimentaire, issu en partie de l’érosion du sommet du prisme, plus 
important par rapport à la vitesse d’accommodation. Le rapport A/S est donc compris entre 0 
et 1. Quant aux différentes distributions des surfaces d’érosion marines, elles sont contrôlées 
par la courbure topographique marine qui est fonction du flux et de la subsidence entre les 
deux simulations. 
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Figure 94 : stratigraphie du prisme sédimentaire des simulations affectées par une 
épaisseur lithosphérique variable. 
7.3.4. CONCLUSION 
Le travail décrit dans cette partie de chapitre montre, tout d’abord, que l’évolution 
d’une simulation présentant une conduction thermique 2D est identique à celle de la 
simulation de référence présentant une conduction thermique 3D. Quant à l’étude des 
conséquences d’une variation de la profondeur de l’isotherme 1350°C sur l’évolution d’une 
lithosphère amincie, l’analyse des mouvements verticaux montre qu’une augmentation de 
cette profondeur d’isotherme crée principalement au cours du temps, une amplification de 
l’augmentation de la longueur d’onde de la déformation, une décélération des vitesses de 
subsidence et enfin, une unique phase principale de surrection sur le secteur 2. Ces résultats 
s’expliquent principalement par une augmentation du temps de diffusion thermique (τD : 
temps nécessaire à une homogénéisation de la température entre deux milieux aux 
températures initiales différentes) et par une augmentation de la résistance du système si 
l’épaisseur lithosphérique augmente. 
Concernant l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation, ce 
travail montre que si une diminution de l’épaisseur lithosphérique à 75 km modifie peu la 
dénudation et la sédimentation le long de la marge par rapport à la simulation de référence, 
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une augmentation de l’épaisseur lithosphérique à 200 km crée principalement une inversion 
au cours du temps des processus d’érosion et de sédimentation sur le secteur 4 de la marge et 
une forte augmentation du flux sédimentaire sur les 10 premiers millions d’années de la 
simulation, puis, entre t10 et t180 Ma, un flux très faible et inférieur à celui de la simulation 
de référence. Quant au volume total solide mesuré sur les simulations, il est toujours plus 
faible que le volume de sédiments mesuré sur des systèmes naturels. 
Enfin, l’évolution géométrique et la stratigraphie à t140 Ma du prisme sédimentaire de 
la marge présentant une épaisseur lithosphérique de 75 km sont peu différentes de celles de la 
simulation de référence. Par contre, l’évolution de la géométrie du bassin de la simulation 
présentant 200 km d’épaisseur lithosphérique est, quant à elle, caractérisée principalement par 
un premier corps sédimentaire épais au niveau de la fosse et la formation, au cours du temps, 
de deux sous-bassins en amont et en aval de ce premier corps sédimentaire. Les produits de 
l’érosion du bassin amont alimentent au cours du temps le bassin aval. Quant à la 
stratigraphie, le sous-bassin amont présente, d’une part, une séquence rétrogradante au cours 
du temps et, d’autre part, des surfaces d’érosion distribuées à la base des corps sédimentaires, 
tandis que le bassin aval se caractérise par une séquence progradante-aggradante.  
7.4. VARIATION DE LA PROFONDEUR DE FIBRE 
Cette quatrième partie est consacrée aux conséquences d’une modification de la 
profondeur de fibre de la marge de référence sur son comportement et son enregistrement 
post-rift. Nous avons donc réalisé deux simulations où nous avons fait varier uniquement la 
profondeur de fibre à 10 et à 35 km. Les résultats sont présentés dans trois sous-parties : 
évolution post-rift de la géométrie et des mouvements verticaux le long de la marge puis, 
évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation et enfin enregistrement de 
l’évolution post-rift par le bassin sédimentaire. 
7.4.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA MARGE 
La présentation de l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux est divisée 
en deux sous-parties : l’évolution temporelle de la géométrie crustale puis l’évolution spatio-
temporelle de la vitesse des mouvements verticaux le long de chacune des deux simulations.  
7.4.1.1.EVOLUTION DE LA GEOMETRIE CRUSTALE DES 
SIMULATIONS 
Cette évolution géométrique est synthétisée sur le Tableau 20 et sur la Figure 95. Cette 
figure est divisée en deux séries de deux graphiques décrivant la géométrie crustale des deux 
simulations au temps t0 (colonne de gauche) et au temps t140 Ma (colonne de droite). Les 
valeurs des critères géométriques (altitude moyenne, hauteur de marge, profondeur de 
fosse,… voir Chapitre 2) sont décrites sur le Tableau 20.  
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Tableau 20 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre la simulation 
de référence et les simulations affectées par une profondeur de fibre variable. 
L’analyse du Tableau 20 et de la Figure 95 montre qu’une modification de la 
profondeur de fibre modifie uniquement le relief flexural, c’est-à-dire l’amplitude du relief et 
de la profondeur de la fosse. En effet, à t0 Ma, une augmentation de la profondeur de fibre de 
10 à 35 km crée une croissance de l’amplitude de l’épaulement de 1145 m à 2186 m. A t140 
Ma, cette augmentation de la profondeur de fibre produit une augmentation de la profondeur 
de fosse de 1954 m à 3901m. Quant à la longueur de fosse à t140 Ma, elle reste sensiblement 
comparable puisqu’elle est de 495 km dans le cas d’une profondeur de fibre de 10 km et de 
480 km dans le cas d’une profondeur de fibre de 35 km. Cependant, le prisme sédimentaire de 
la simulation soumise à une profondeur de fibre de 10 km est plus étalé et moins épais que 
celui de la simulation avec une profondeur de fibre de 35 km. 
Ce contrôle important exercé par la profondeur de fibre sur l’amplitude de 
l’épaulement de rift et sur la formation d’une fosse à proximité de l’épaulement a été 
démontré en premier par Braun et Beaumont (1989) (Figure 96). Ce contrôle de la profondeur 
de fibre sur la flexuration de la lithosphère amincie est détaillé dans la partie 2. du Chapitre 1. 
Quant au caractère étalé et peu épais du prisme de la simulation affectée par une profondeur 
de fibre de 10 km par rapport à celui de la simulation présentant une profondeur de fibre de 35 
km, ceci s’explique par la courbure de la fosse. En effet, à t0, la fosse est quasi-inexistante sur 
la simulation soumise à une profondeur de fibre de 10 km (profondeur = ~120 m), tandis que 
la fosse atteint une profondeur de ~695 m si la profondeur atteint 35 km. Par conséquent, si le 
flux sédimentaire produit sur la simulation affectée par une profondeur de fibre de 35 km est 
piégé par la fosse au cours de l’histoire de la marge, celui produit sur la simulation soumise à 
une profondeur de fibre de 10 km se distribue le long de la zone amincie. 
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Figure 95 : géométries crustales, à t0 et t140 Ma, des simulations affectées par une 
profondeur de fibre variable. 
Coupes divisées en 7 secteurs et à la même échelle que la coupe de la simulation de référence (voir 
Chapitre 5 pour plus de détails). 
7.4.1.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
L’évolution spatio-temporelle de la vitesse des mouvements verticaux le long des deux 
simulations est décrite sur la Figure 96. Celle-ci présente un graphique par simulation. 
Chaque graphique est composé de deux sous-graphiques décrivant, au premier plan, la 
distribution de la vitesse des mouvements verticaux le long de la simulation, entre t10 Ma et 
t180 Ma, et en arrière- plan, la géométrie de la simulation à t140 Ma.  
L’analyse de la vitesse des mouvements verticaux montre qu’une augmentation de la 
profondeur de fibre de 10 à 35 km produit principalement une faible augmentation des 
vitesses de subsidence sur le secteur 5 (position de la fosse) (t10-t20Ma : -80 /Ma à -100 
m/ma environ contre -92 m/Ma pour la simulation de référence) et une précocité de la 
transition subsidence-surrection sur le secteur 3. En effet, pour une profondeur de fibre à 10 
km, cette transition progressive débute au pas de temps t50-t60 Ma tandis que pour une 
profondeur de fibre à 35 km, la transition débute vers t20-t30 Ma. De ce fait, la vitesse de 
surrection maximale est atteinte plus tôt dans le cas d’une profondeur de fibre à 35 km 
(10m/Ma à t80 Ma) que dans le cas d’une profondeur de fibre à 10 km (7m/ma à t120 Ma). 
Enfin, les résultats de ces simulations montrent qu’une faible profondeur de fibre produit 
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principalement au cours du temps une subsidence sur le secteur 4, tandis qu’une forte 
profondeur de fibre crée principalement de la surrection sur ce même secteur. 
 
Figure 96 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le long 
des simulations affectées par une profondeur de fibre variable. 
Les graphiques sont à la même échelle que le graphique de la simulation de référence et ils sont divisés en 
sept secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails). 
Ces résultats s’expliquent, d’une part, par l’état flexural du système à t0 et, d’autre 
part, par la charge sédimentaire. En effet, dans Flex3D, l’amplitude du relief flexural à t0 est 
définie par l’état flexural du système qui est fonction de la profondeur de la fibre. 
L’augmentation de l’amplitude du relief produite par une profondeur de fibre plus importante 
et son érosion sur les premiers pas de temps de la simulation augmentent donc le flux 
sédimentaire. Cette augmentation du flux crée une charge plus importante au niveau de la 
fosse. L’isostasie flexurale affectant la marge répond par une augmentation de la subsidence 
de la fosse et une augmentation de la courbure topographique au niveau des secteurs 3 et 4. La 
loi de transport de Flex3D étant proportionnelle à la courbure, si celle-ci augmente, le 
couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale favorise la surrection sur les 
secteurs 3 et 4.  
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7.4.1.3.CONCLUSION 
Cette étude sur les mouvements verticaux montre qu’une augmentation de la 
profondeur de fibre crée principalement le long de la marge, une augmentation de l’amplitude 
de l’épaulement et de la profondeur de la fosse. Cette modification de l’état flexural à t0 a des 
conséquences sur la dynamique flexurale post-rift de la marge. En effet, la réponse de 
l’isostasie flexurale couplée aux processus de surface est une avancée dans le temps de la 
transition subsidence-surrection sur le secteur 3, et enfin, une surrection faible et permanente 
sur le secteur 4. Ce travail montre donc qu’une variation de la profondeur de fibre exerce un 
contrôle important sur la géométrie du relief flexural à t0 (épaulement de rift et fosse) et a des 
conséquences sur l’évolution post-rift de la dynamique flexurale du système. Cette étude est 
donc en accord avec les travaux de Braun et Beaumont (1989) et de van der Beek et al. (1994) 
(voir Chapitre 1). 
7.4.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA DENUDATION 
ET DE LA SEDIMENTATION 
Cette partie présente les conséquences d’une modification de la profondeur de fibre 
sur la quantité totale de dénudation à 140 Ma, sur les variations spatio-temporelles du taux de 
dénudation et du taux de sédimentation et enfin sur la variation temporelle du flux 
sédimentaire. Ces résultats sont respectivement décrits dans trois sous-parties différentes. 
7.4.2.1. QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La quantité totale de dénudation le long des deux simulations affectées par une 
profondeur de fibre différente est décrite respectivement sur les deux graphiques composant la 
Figure 97. Les graphiques montrent que la quantité totale de dénudation, à t140 Ma, varie 
essentiellement sur le secteur 3. Sur ce secteur, la dénudation varie de 2,9 à 4,8 km si la 
profondeur de fibre augmente respectivement de 10 km à 35 km. Soit, 38 à 46% environ de 
cette dénudation est le résultat de l’érosion de l’épaulement de rift. 
L’augmentation de la dénudation totale sur le secteur 3 est due, d’une part, à la 
modification de l’état flexural de la marge à t0 et, d’autre part, à l’augmentation du couplage 
entre les processus de surface et l’isostasie flexurale en réponse au changement de géométrie 
de la marge à t0 (voir sous-partie précédente 7.4.1). 
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Figure 97 : dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations affectées par une 
profondeur de fibre variable. 
7.4.2.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Les variations spatio-temporelles des taux de dénudation et de sédimentation le long 
de chacune des deux simulations, entre t10 Ma et t180 Ma, sont décrites grâce à deux 
graphiques sur la Figure 98. Ils sont construits suivant le modèle des graphiques des vitesses 
des mouvements verticaux (Figure 96).  
La comparaison entre les deux graphiques montre qu’une augmentation de la 
profondeur de fibre ne modifie pas la distribution spatio-temporelle des taux de dénudation et 
de sédimentation mais augmente leur amplitude. En effet, entre t10 et t20 Ma, une profondeur 
de fibre à 10 km produit, le long de la simulation de référence, des taux variant entre -73 
m/ma et 63 m/Ma tandis que si la profondeur de fibre augmente à 35 km, les taux varient de -
80 m/Ma à 79 m/Ma.  
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Figure 98 : taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations affectées par 
une profondeur de fibre variable. 
L’augmentation des taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations est 
due à la réponse post-rift du couplage entre l’isostasie flexurale et les processus de surface à 
la modification de l’état flexural de la marge à t0. 
7.4.2.3.EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
L’évolution temporelle du flux sédimentaire sur chaque simulation est décrite sur la 
Figure 99. Cet histogramme compare l’évolution du flux sédimentaire obtenue dans le cas 
d’une variation de la profondeur de fibre avec l’évolution du flux sédimentaire mesurée sur la 
simulation de référence.  
La Figure 99 montre qu’une augmentation de la profondeur de fibre de 10 à 35 km 
augmente essentiellement le flux sédimentaire solide sur le premier pas de temps, entre t0 et 
t10 Ma. Ce flux varie respectivement de 1 .104 km3/Ma à 1,2 .104 km3/Ma. La différence de 
vitesse de flux reste donc faible entre les deux simulations. Concernant le volume 
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sédimentaire total solide, mesuré à t180 Ma, il varie respectivement de 3 .105 km3 à 3,2 .105 
km3. 
 
Figure 99 : variation temporelle du flux sédimentaire sur des simulations affectées par 
une profondeur de fibre variable. 
Du fait d’une augmentation de la géométrie de l’épaulement de rift à t0 (longueur et 
amplitude), une augmentation de la profondeur de fibre augmente également le flux 
sédimentaire enregistré dans les bassins entre t0 et t10 Ma. Cependant, cette croissance du 
flux sédimentaire avec la profondeur de fibre reste relativement faible (flux total solide : 0,2 
.104 km3/Ma de différence entre les deux simulations, entre t0 et t10 Ma) et inférieure aux 
systèmes naturels. Cette faible augmentation du flux sédimentaire, entre t0 et t10 Ma, 
s’explique par une augmentation de la longueur et de l’amplitude de l’épaulement de rift 
insuffisante pour modifier significativement le flux sédimentaire sur cet incrément de temps. 
7.4.2.4.CONCLUSION 
En augmentant la géométrie flexurale (épaulement de rift et fosse) de la lithosphère 
amincie au temps t0 et en modifiant par conséquent la réponse du couplage entre l’isostasie 
flexurale et les processus de surface au cours du post-rift, l’augmentation de la profondeur de 
fibre augmente, d’une part, la dénudation maximale totale sur le secteur 3, d’autre part, les 
taux de sédimentation et de dénudation et enfin, le flux sédimentaire. Cependant, une 
variation de la profondeur de fibre ne modifie pas la distribution spatio-temporelle des taux de 
dénudation et de sédimentation et ne produit pas de flux sédimentaire comparable avec des 
systèmes naturels. Cette variation du flux reste faible. 
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7.4.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT PAR LE 
BASSIN SEDIMENTAIRE 
Afin de décrire l’enregistrement de l’évolution post-rift de la marge par le bassin 
sédimentaire, nous présentons, dans une première sous-partie, l’évolution post-rift de la 
géométrie du bassin sédimentaire de chacune des deux simulations, puis, dans une seconde 
sous-partie, la stratigraphie des prismes à t140 Ma.  
7.4.3.1.EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
La Figure 100 décrit l’évolution post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire de 
chacune des deux simulations. Chaque colonne de graphique correspond à une simulation 
tandis que chaque ligne correspond à la géométrie du bassin à différents temps : t0, t10 Ma, 
t40 Ma et t140 Ma. Tous ces graphiques sont à la même échelle. 
Si la profondeur de fibre augmente, la principale différence entre les géométries des 
deux bassins est une augmentation de l’épaisseur du premier corps sédimentaire déposé entre 
t0 et t10 Ma. Par contre, la diminution de la profondeur de fibre produit un élargissement de 
la base de la fosse et une migration temporelle plus importante du dépôt centre vers le 
domaine marin. 
La différence d’épaisseur du premier corps sédimentaire entre les deux simulations 
s’explique par une augmentation du flux sédimentaire, entre t0 et t10 Ma, produite par 
l’érosion d’un épaulement plus important lorsque la profondeur de fibre augmente. 
Concernant l’élargissement de la base de la fosse et la migration temporelle du dépôt centre, 
ces deux phénomènes trouvent leur explication dans le rapport entre la profondeur de fosse et 
la sédimentation. En effet, l’augmentation, à t0, de la profondeur de fosse avec la profondeur 
de fibre localise la sédimentation au niveau de la fosse. La charge sédimentaire augmente 
donc au cours du temps principalement au même endroit, accentuant ainsi la fosse. En 
revanche, la fosse étant peu exprimée dans le cas d’une faible profondeur de fibre, la 
sédimentation et la charge sédimentaire associée sont donc plus distribuées à la base de la 
zone amincie et progressent ainsi vers le domaine marin, élargissant la base de la fosse. 
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Figure 100 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées affectées par 
une profondeur de fibre variable. 
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7.4.3.2. STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
La stratigraphie du prisme sédimentaire de chacune des deux simulations, à t140 Ma, 
est décrite sur la Figure 101. Les deux graphiques représentent deux agrandissements 
identiques des coupes t140 Ma, précédemment décrites sur la Figure 100. 
Ces deux prismes sédimentaires ne présentent pas de différences stratigraphiques 
importantes et ils restent semblables à la stratigraphie du prisme de référence. En effet, 
comme sur la simulation de référence, les deux prismes se caractérisent par une séquence 
sédimentaire progradante-aggradante au cours du temps et une surface d’érosion marine 
localisée à l’amont du prisme sédimentaire, au niveau du sommet du premier corps 
sédimentaire. Une modification de la profondeur de fibre n’a donc pas de conséquences 
notables sur l’enregistrement stratigraphique de référence. 
 
Figure 101 : stratigraphie du prisme sédimentaire des simulations affectées par une 
profondeur de fibre variable. 
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7.4.4. CONCLUSION 
Ce travail montre qu’une augmentation de la profondeur de fibre a pour principale 
conséquence une modification de l’état flexural de la lithosphère à t0 : augmentation de la 
géométrie (amplitude et longueur) de l’épaulement de marge et de la fosse (Braun et 
Beaumont, 1989; van der Beek et al., 1994). Cette variation de la géométrie lithosphérique à 
t0 a des conséquences sur la réponse du couplage entre l’isostasie flexurale et les processus de 
surface au cours du post-rift. En effet, une augmentation de la courbure de l’épaulement de 
rift à t0 augmente la dénudation sur les premiers pas de temps de la simulation et par 
conséquent augmente la surrection produite par l’isostasie flexurale en réponse à la 
dénudation. Les mouvements verticaux post-rift montrent une avancée dans le temps de la 
transition subsidence-surrection sur le secteur 3, et enfin, une surrection faible et permanente 
sur le secteur 4. 
Cette étude montre également qu’en augmentant la géométrie de l’épaulement de 
marge et de la fosse à t0 et en modifiant par conséquent la réponse du couplage entre 
l’isostasie flexurale et les processus de surface au cours du post-rift, une augmentation de la 
profondeur de fibre produit une augmentation, d’une part, de la quantité totale de dénudation 
maximale sur le secteur 3, mais aussi des taux de dénudation et de sédimentation et enfin une 
faible augmentation du flux sédimentaire. Mais, la distribution spatiale des taux de dénudation 
et de sédimentation reste stable au cours du temps et le volume sédimentaire total solide, 
mesuré sur les simulations, reste inférieur au volume de sédiments mesuré sur des systèmes 
naturels. 
Enfin, concernant l’enregistrement de l’évolution post-rift par le bassin sédimentaire, 
une diminution de la profondeur de fibre a comme première conséquence une diminution de 
l’épaisseur du premier corps sédimentaire déposé entre t0 et t10 Ma, du fait de la faible 
géométrie de l’épaulement de rift érodé. La diminution de la profondeur de fibre a également 
des répercussions importantes sur l’évolution de la géométrie du bassin sédimentaire. En 
effet, une simulation avec une faible profondeur de fibre (10 km) est caractérisée par une 
fosse quasi-inexistante à t0. De ce fait, au début du post-rift, les sédiments n’étant pas piégés 
par une fosse, ils se déposent sous forme de corps sédimentaires qui migrent vers le domaine 
marin et, par effet de charge, forment une fosse, l’approfondissent et l’élargissent. En 
revanche, une modification de la profondeur de fibre n’affecte pas l’enregistrement 
stratigraphique de référence. 
Cette étude montre donc que la profondeur de fibre est un paramètre important dont il 
faut tenir compte dans la compréhension de la dynamique flexurale d’une marge passive. 
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7.5. VARIATION DE LA LONGUEUR DE LA ZONE 
AMINCIE  
Nous présentons maintenant les conséquences d’une modification de la géométrie de 
la croûte amincie sur le comportement et l’enregistrement de la simulation de référence. Trois 
simulations sont présentées dans cette cinquième partie : deux simulations présentant une 
zone amincie continue où la longueur varie entre 55km et 610 km, et une simulation 
caractérisée par une zone amincie discontinue, de longueur identique à celle de la simulation 
de référence (278 km), et dont 110 km correspondent à la longueur d’un plateau crustal 
intermédiaire de 15 km d’épaisseur (Figure 102).  
Dans une première sous-partie, nous présentons les résultats sur l’évolution post-rift de 
la géométrie et des mouvements verticaux le long de la marge, puis, dans une seconde sous-
partie, nous présentons l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation 
et enfin, dans une troisième sous-partie, nous décrivons les résultats sur l’enregistrement de 
l’évolution post-rift par le bassin sédimentaire. Pour chaque sous-partie, nous comparons, 
dans un premier temps, les résultats obtenus dans le cas d’une variation de la longueur de la 
zone amincie continue, puis, dans un second temps, nous comparons les résultats obtenus 
dans le cas d’une zone amincie discontinue avec ceux de la simulation de référence. 
 
Figure 102 : zone amincie continue vs zone amincie discontinue. 
Wp : longueur du plateau crustal ; hp : hauteur du plateau crustal. (Voir Chapitre 2 pour plus de détails) 
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7.5.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA MARGE 
Nous présentons, dans une première sous-partie, l’évolution temporelle de la 
géométrie crustale puis, dans une seconde sous-partie, l’évolution spatio-temporelle de la 
vitesse des mouvements verticaux le long de chacune des trois simulations.  
7.5.1.1.EVOLUTION DE LA GEOMETRIE CRUSTALE DES 
SIMULATIONS 
L’évolution géométrique des simulations est résumée sur le Tableau 21 et sur la Figure 
103. Cette figure présente, pour chacune des trois simulations, une série de deux graphiques 
décrivant la géométrie crustale des simulations à t0 (graphique de gauche) et à t140 Ma 
(graphique de droite). Quant au Tableau 21, il décrit les mesures des critères géométriques 
(altitude moyenne, hauteur de marge, profondeur de fosse,… voir Chapitre 2).  
 
Tableau 21 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre la simulation 
de référence et les simulations affectées par une variation de la géométrie de la croûte 
amincie. 
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Figure 103: géométries crustales, à t0 et t140 Ma, des simulations affectées par une 
variation de la géométrie de la croûte amincie. 
Les coupes crustales sont divisées en 7 secteurs et elles sont à la même échelle que la coupe de la 
simulation de référence (voir Chapitre 5 pour plus de détails). L’ondulation de la topographie, à t0 Ma, le 
long de la zone amincie de la simulation présentant une longueur de zone amincie de 610 km est due à la 
discrétisation du modèle numérique. 
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7.5.1.1.1. CONSEQUENCES GEOMETRIQUES DE LA VARIABILITE 
D’UNE LONGUEUR DE ZONE AMINCIE CONTINUE 
La comparaison des résultats entre une simulation présentant une longueur de zone 
amincie de 55 km et une simulation présentant une longueur de zone amincie de 610 km 
montre que, par rapport à une modification de la profondeur de fibre, une variation de cette 
longueur exerce un contrôle plus important sur l’amplitude et la longueur du relief flexural. 
En effet, si la longueur de la zone amincie diminue : 
• la profondeur de la fosse augmente de 1280 m à 5665 m environ à t140 Ma ; 
• la longueur de la fosse augmente de 420 km à 555 km environ à t140 ; 
• l’amplitude de l’épaulement augmente de 755 m à 4445 m environ à t0 ; 
• la longueur de l’épaulement augmente de 250 km à 535 km environ ; 
• la position de l’apex du relief migre vers le domaine marin. En effet, la position de 
l’apex est calculée par rapport à un point situé à mi- hauteur de marge, sur le socle 
de la zone amincie (voir Chapitre 5 partie 1.). Si la distance diminue, la position de 
l’apex migre donc vers le domaine distal. 
L’augmentation de la géométrie (longueur et amplitude) de la fosse et de l’épaulement 
de rift avec la diminution de la longueur de la zone amincie s’explique par la relation entre la 
charge imposée par la variation du rapport des densités lithosphériques le long de la croûte 
continentale amincie et la longueur d’onde flexurale contrôlée par le paramètre flexural α : 
, avec la rigidité flexurale D, la densité du manteau ρm et la densité de l’eau 
ρw. Cette longueur d’onde est définie par rapport à la rigidité flexurale D qui est identique sur 
les deux simulations. Si la charge imposée se localise sur une distance inférieure ou égale à la 
longueur d’onde définie par le paramètre flexural α, la réponse flexurale est élevée. En 
revanche, si la charge se distribue sur une distance supérieure à α, la déformation est alors 
contrôlée par l’isostasie locale. 
7.5.1.1.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
La comparaison des résultats obtenus avec une zone amincie continue ou avec une 
zone amincie discontinue montre que la présence d’un plateau crustal modifie principalement 
la géométrie de la fosse, l’amplitude et la position de l’apex de l’épaulement de rift. En effet, 
une zone amincie discontinue augmente l’amplitude de l’épaulement de 1770 m à 2480 m 
environ à t0 et, tout comme une variation de la profondeur de fibre, fait migrer l’apex de 
l’épaulement vers le domaine marin. Concernant la géométrie de la fosse, l’existence d’un 
plateau crustal intermédiaire crée un second relief au niveau de la zone amincie et deux 
dépressions topographiques de part et d’autre de ce relief. La dépression la plus profonde, 
correspondant à la fosse, est située à la base de la zone amincie. Cependant sa profondeur est 
plus faible puisqu’elle est de 1950 m à t140 Ma contre 3120 m sur la simulation de référence. 
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Ces différences s’expliquent par une succession de deux amincissements le long de la 
zone amincie de la marge simulée, avec des facteurs d’amincissement crustaux β différents 
(
€ 
épaisseur crustale initiale
épaisseur crustale amincie ) sur de faibles distances (82 à 111 km). Ce double 
amincissement explique donc, d’une part, la présence d’un épaulement de rift, et d’un relief 
intermédiaire entre les deux amincissements crustaux, et, d’autre part, la présence de deux 
dépressions topographiques à la base de ces deux amincissements. Concernant l’augmentation 
de l’amplitude de l’épaulement de rift, l’amincissement distal (β = 2,1) étant plus faible que 
celui de l’amincissement proximal (β = 2,4), ce dernier est donc l’amincissement principal. 
Or, si cette simulation présente une rigidité flexurale et une longueur d’onde flexurale 
identiques à celles de la simulation de référence, l’amincissement proximal est réalisé sur une 
plus courte distance (111 km) que l’amincissement continu de la simulation de référence (278 
km). La distribution de la charge imposée par la variation du rapport des densités 
lithosphériques le long de cet amincissement proximal diminue par rapport à la longueur 
d’onde flexurale du système et crée ainsi une augmentation de la réponse flexurale de la 
marge (voir sous-partie précédente 7.5.1.1.1). En revanche, du fait de ses 15 km d’épaisseur, 
le plateau crustal modifie l’équilibre isostatique. La conséquence est une réduction de la 
subsidence de la croûte amincie à l’origine de la faible profondeur des dépressions 
topographiques du domaine aminci. 
7.5.1.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
L’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux affectant les trois 
simulations est décrite sur la Figure 104, grâce à trois graphiques. Chaque graphique est 
constitué de deux sous-graphiques décrivant, au premier plan, la distribution de la vitesse des 
mouvements verticaux le long de la simulation, entre t10 Ma et t180 Ma, et en arrière- plan, la 
géométrie de la simulation à t140 Ma.  
7.5.1.2.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE D’UNE LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
Les deux premiers graphiques sur la Figure 104 montrent principalement qu’une 
variation de la longueur de la zone amincie exerce un contrôle important sur les vitesses des 
mouvements verticaux puisque celles-ci varient, entre t10 Ma et t20 Ma, entre -122 m/Ma et 
14 m/Ma dans le cas d’une longueur de 55 km et entre -60 m/Ma et 5 m/Ma dans le cas d’une 
longueur de 610 km. De plus, le secteur 4 est très subsidant, au cours du temps, dans le cas 
d’une longueur de 610 km, tandis que ce même secteur est affecté par une vitesse de 
surrection importante entre t10 Ma et t30 Ma (vitesse comprise entre 10 et 14 m/Ma) si la 
longueur de la zone amincie est de 55 km. Enfin, contrairement à la simulation de référence et 
à la simulation avec une longueur du domaine aminci de 55 km, la simulation avec une 
longueur de zone amincie de 610 km ne présente pas de migration des mouvements verticaux 
depuis le secteur 4 vers le secteur 3. 
Comme expliqué dans la sous-partie précédente, une augmentation de la longueur de 
la zone amincie distribue la charge imposée par la variation du rapport des densités le long de 
la zone amincie et par conséquent diminue la flexuration de la marge. La conséquence est 
donc un ralentissement des vitesses des mouvements flexuraux, une disparition de la 
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surrection sur le secteur 4 et par conséquent une disparition de la migration progressive de la 
surrection affectant le secteur 4 vers le secteur 3. 
 
Figure 104 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux le 
long des simulations affectées par une variation de la géométrie de la croûte amincie. 
Ces trois graphiques sont à la même échelle et ils sont divisés en sept secteurs (voir Chapitre 5 pour plus 
de détails). 
  310 
7.5.1.2.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
Le troisième graphique de la Figure 104 montre qu’il existe deux principales 
différences sur les vitesses entre la simulation de référence et la simulation avec une 
géométrie amincie discontinue. La première différence est une subsidence plus faible (-67 
m/Ma) et distribuée le long du secteur 5, entre t10 et t20 Ma, tandis que cette subsidence est 
plus forte (-91 m/Ma) et plus localisée sur le secteur 5 de la simulation de référence. La 
seconde différence importante est une vitesse de subsidence de -7 m/Ma sur le secteur 4, entre 
t10 et t20 Ma, qui évolue ensuite progressivement en faible surrection, tandis que, sur la 
simulation de référence, ce secteur est affecté, entre t10 et t20 Ma, par une vitesse nulle puis 
par une faible subsidence. 
La première différence s’explique par la modification de l’équilibre isostatique produit 
par la présence du plateau crustal dans le cas de l’amincissement discontinu. Ce plateau réduit 
donc la subsidence de la zone amincie au cours du temps. Quant à la deuxième différence, elle 
s’explique par une différence de courbure topographique entre les deux simulations au niveau 
du secteur 4. En effet, la présence du plateau crustal, en réduisant la subsidence du domaine 
aminci et la profondeur de fosse, diminue cette courbure et ainsi diminue l’efficacité des 
processus de surface et la réponse de l’isostasie flexurale associée. 
7.5.1.3.CONCLUSION 
L’analyse des résultats numériques sur les conséquences d’une variation de la 
longueur de la zone amincie sur les mouvements verticaux montre, dans un premier temps, 
qu’en localisant la charge produite par la variation du rapport des densités lithosphériques le 
long de la zone amincie, une diminution de la longueur de la zone amincie augmente la 
flexuration du système. Les conséquences sur l’évolution de la marge sont, d’une part, une 
augmentation de l’amplitude et de la longueur du relief flexural (fosse et épaulement de rift) 
et, d’autre part, une surrection importante sur le secteur 4, entre t10 et t30 Ma.  
Concernant la présence d’un plateau crustal au niveau de la croûte amincie, celui-ci 
modifie sensiblement le comportement flexural et la géométrie de la simulation de référence. 
En effet, la présence de ce plateau crée un double amincissement de la marge sur de faibles 
distances. Ceci produit non seulement deux dépressions topographiques à la base de chaque 
amincissement crustal, mais aussi un second relief entre ces deux dépressions et une 
augmentation de l’amplitude de l’épaulement de rift à t0. De plus, en réduisant la courbure 
topographique du secteur 4, le plateau topographique diminue l’efficacité du couplage entre 
les processus de surface et l’isostasie flexurale. Cette diminution de l’efficacité de ce 
couplage crée une vitesse de subsidence sur le secteur 4, entre t10 et t20 Ma, qui évolue 
ensuite progressivement en surrection. Enfin, en modifiant l’équilibre isostatique, le plateau 
crustal réduit la subsidence de la croûte amincie au cours du temps. 
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7.5.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA DENUDATION 
ET DE LA SEDIMENTATION 
Nous décrivons maintenant les conséquences d’une modification de la géométrie de la 
zone amincie sur l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation. Ces 
résultats sont décrits à travers trois sous-parties : la quantité totale de dénudation à t140 Ma, 
l’évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de sédimentation, et enfin l’évolution 
temporelle du flux sédimentaire. 
7.5.2.1.QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La quantité totale de dénudation à t140 Ma est décrite sur les trois graphiques 
composant la Figure 105. Ces trois graphiques sont à la même échelle et correspondent 
respectivement aux trois simulations : avec une longueur de croûte amincie de 55 km, avec 
une longueur de croûte amincie de 610 km ou avec une croûte amincie discontinue. 
7.5.2.1.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE D’UNE LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR LA QUANTITE TOTALE 
DE DENUDATION 
Les deux premiers graphiques de la Figure 105 montrent qu’une réduction de la 
longueur de la croûte amincie de 610 km à 55 km produit essentiellement une augmentation 
de la dénudation totale maximale de 1,5 km à 8,1 km sur le secteur 3. 49 à 55 % de cette 
dénudation totale maximale correspond donc à l’érosion de l’épaulement de rift. 
Cette augmentation de la dénudation totale sur le secteur 3 est due en partie à 
l’augmentation de l’amplitude et de la longueur de l’épaulement de rift érodé, engendrées par 
la diminution de la longueur de la zone amincie. 
7.5.2.1.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
Concernant les conséquences d’une croûte amincie discontinue sur la dénudation 
totale le long de la marge, le troisième et dernier graphique de la Figure 105 montre que la 
principale différence avec la simulation de référence est une augmentation de la dénudation 
totale maximale sur le secteur 3. En effet, celle-ci est de 5,3 km contre 4,1 km sur la 
simulation de référence. 
Ce résultat s’explique, en partie, par l’érosion de l’épaulement de rift dont l’amplitude 
est supérieure de 710 m à celle de l’épaulement de rift de la simulation de référence.  
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Figure 105 : dénudation totale, à t140 Ma, le long des simulations affectées par une 
variation de la géométrie de la croûte amincie. 
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7.5.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
La Figure 106 décrit l’évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de 
sédimentation le long des simulations, grâce à trois graphiques construits sur le modèle des 
graphiques décrivant la vitesse des mouvements verticaux (voir Figure 104). 
7.5.2.2.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE D’UNE LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR L’EVOLUTION DES TAUX 
DE DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
La comparaison des résultats obtenus en faisant diminuer la longueur de la zone 
amincie de 610 km à 55 km montre principalement une très importante augmentation des taux 
de dénudation (-20 m/Ma à -128 m/Ma entre t10 et t20 Ma) et de sédimentation (22 m/Ma à 
126 m/Ma entre t10 et t20 Ma) le long des deux simulations.  
Cette augmentation des taux des processus de surface est due à une augmentation du 
couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale produite par la diminution de la 
longueur de la zone amincie et l’augmentation associée de la charge liée à l’amincissement.  
7.5.2.2.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
Le troisième graphique de la Figure 106 montre, comme principale différence avec la 
simulation de référence, une plus faible valeur des taux de dénudation et de sédimentation le 
long de la marge et au cours du temps (-63 m/Ma à 45 m/Ma entre t10 et t20 Ma, contre -76 
m/Ma et 72 m/Ma sur la simulation de référence). 
Cette faiblesse des taux des processus de surface comparés à ceux de la simulation de 
référence s’explique par la diminution des processus de surface et de la réponse isostatique 
flexurale associée, produite par une réduction de la courbure topographique sur les secteurs 3 
et 4. Cette réduction de la courbure est causée par la présence du plateau crustal qui réduit la 
vitesse de subsidence sur le secteur 5 (voir sous-partie 7.5.1.2.2). 
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Figure 106 : taux de dénudation et de sédimentation le long des simulations affectées par 
une variation de la géométrie de la croûte amincie. 
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7.5.2.3. EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Dans cette dernière sous-partie sur l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de 
la sédimentation, nous présentons, grâce à un histogramme (Figure 107), la variation 
temporelle du flux sédimentaire mesurée sur les trois simulations. Cet histogramme compare 
les évolutions du flux sédimentaire obtenues sur les trois simulations avec l’évolution 
mesurée sur la simulation de référence. 
 
Figure 107 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations affectées par 
une variation de la géométrie de la croûte amincie. 
Lzone amincie : longueur de la zone amincie ; Lplateau crustal : longueur du plateau crustal 
7.5.2.3.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE D’UNE LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR L’EVOLUTION 
TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
L’observation de la Figure 107 montre qu’une diminution de la longueur de la zone 
amincie, de 610 km à 55 km, augmente le flux sédimentaire au cours du temps, notamment 
entre t0 et t10 Ma. En effet, sur ce pas de temps, il varie respectivement de 5,6 .103 km3/Ma à 
2,5 .104 km3/Ma environ. Quant au volume sédimentaire total déposé dans le bassin à t180 
Ma, il augmente également de 1,9 .105 km3 à 4,8 .105 km3. 
L’augmentation du flux sédimentaire s’explique par l’augmentation de la réponse 
isostatique flexurale et des processus de surface associés avec la réduction de la longueur de 
la zone amincie. Cependant le volume sédimentaire total maximal produit reste toujours 
inférieur à celui des systèmes naturels (voir Chapitre 5). 
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7.5.2.3.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
Le flux sédimentaire produit par la simulation présentant un plateau crustal est 
supérieur à celui de la simulation de référence, principalement entre t0 et t10 Ma. En effet, il 
atteint 1,5 .104 km3/Ma contre 1,1 .104 km3/Ma sur la simulation de référence. Entre t10 Ma et 
t180 Ma, le flux des deux simulations est très proche. Enfin, le volume total de sédiments, 
mesuré à t180 Ma, est donc également plus important sur la simulation présentant le plateau 
crustal (3,5 .105 km3 contre 3,1 .105 km3 sur la simulation de référence). 
Cette augmentation du flux sédimentaire s’explique principalement par l’érosion, entre 
t0 et t10 Ma, de l’épaulement de rift, dont l’amplitude est plus importante que celle de la 
simulation de référence (voir sous-partie 7.5.1). 
7.5.2.4.CONCLUSION 
En augmentant la flexuration et donc l’efficacité des processus de surface, une 
réduction de la longueur d’une zone amincie continue augmente, d’une part, la dénudation 
totale au niveau de la région de l’épaulement de rift (secteur 3), d’autre part, les taux de 
dénudation et de sédimentation le long de la marge simulée, et enfin, le flux sédimentaire au 
cours du temps. 
Comparé à la simulation de référence, la simulation avec une zone amincie 
discontinue présente une augmentation de la dénudation totale sur le secteur 3, une 
augmentation du flux sédimentaire entre t0 et t10 Ma, et une diminution des taux de 
dénudation et de sédimentation au cours du temps. Les deux premières différences entre les 
deux simulations s’expliquent par une augmentation de la géométrie (longueur et amplitude) 
de l’épaulement de rift à t0 tandis que la troisième différence s’explique par une diminution 
du couplage entre les processus de surface et l’isostasie flexurale, liée à une réduction de la 
courbure topographique sur les secteurs 3 et 4. 
7.5.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT PAR LE 
BASSIN SEDIMENTAIRE 
Cette dernière partie de résultats sur la variation de la géométrie de la zone amincie est 
divisée en deux sous-parties : l’évolution post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire de 
chaque simulation, puis la stratigraphie des prismes à t140 Ma. 
7.5.3.1.EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
L’évolution post-rift de la géométrie des bassins sédimentaires est présentée sur la 
Figure 108. Les trois colonnes de graphiques correspondent à une simulation tandis que 
chaque ligne décrit la géométrie du bassin à différents temps : t0, t10 Ma, t40 Ma et t140 Ma. 
Tous ces graphiques sont à la même dimension. 
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7.5.3.1.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE D’UNE LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR L’EVOLUTION POST-RIFT 
DE LA GEOMETRIE DU BASSIN SEDIMENTAIRE 
La réduction de la longueur de la zone amincie modifie sensiblement l’évolution du 
bassin sédimentaire de chaque simulation. La comparaison entre les géométries des prismes 
sédimentaires des deux simulations montre une augmentation de la rotation des corps 
sédimentaires au cours du temps si la croûte amincie diminue en longueur. En effet, l’angle 
régional du premier corps sédimentaire (angle mesuré entre le sommet du prisme sédimentaire 
et la fosse), déposé entre t0 et t10 Ma sur la simulation caractérisée par une longueur de zone 
amincie de 610 km augmente de 0,5° à 0,7°, entre t10 et t140 Ma (rotation de 0,2°). En 
revanche, l’angle régional du premier corps sédimentaire déposé sur la simulation présentant 
une longueur de zone amincie de 55 km, augmente, quant à lui, de 1,6° à 2,2° sur cette même 
période (rotation de 0,6°).  
Ensuite, à t10 Ma, si la simulation avec 55 km de longueur de zone amincie présente 
un prisme très épais et localisé au niveau de la fosse (secteur 5), la simulation avec 610 km de 
longueur de zone amincie présente, quant à elle, un prisme sédimentaire peu épais, distribué 
le long de la zone amincie et divisé en deux sous-bassins : un sous-bassin en amont de la 
croûte amincie (secteur 3) et un sous-bassin en aval (secteur 5). A t40 Ma, ces deux sous-
bassins se sont maintenus mais le bassin en amont a diminué d’épaisseur tandis que le bassin 
en aval s’est épaissi. Sur la seconde simulation, un second bassin s’est également développé 
sur le secteur 3, en parallèle de l’épaississement du bassin du secteur 5. Enfin, à t140 Ma, le 
bassin du secteur 3 a disparu dans le cas d’une marge avec 55 km de longueur de zone 
amincie tandis que son épaisseur a fortement diminué sur la simulation présentant 610 km de 
zone amincie. 
L’augmentation de la rotation des corps sédimentaires et de l’épaisseur du prisme 
quand la longueur de la croûte amincie diminue est due à une augmentation du flux 
sédimentaire et de la charge associée au niveau du bassin (voir Chapitre 6). Le 
développement, à t10 Ma, d’un sous-bassin sur le secteur 3 de la simulation avec une 
longueur de zone amincie de 610 km, s’explique principalement par un faible flux 
sédimentaire et par la faible pente de la zone amincie. L’augmentation temporelle de la 
courbure topographique des secteurs 3 et 4, produite essentiellement par la subsidence 
thermique, explique l’érosion et la diminution de l’épaisseur du sous-bassin amont au profit 
de l’épaisseur du sous-bassin aval. En revanche, le développement du second bassin sur la 
simulation avec 55 km de longueur de zone amincie s’explique par la subsidence thermique, 
un faible flux sédimentaire et une faible courbure topographique locale. La disparition de ce 
second bassin au cours du temps est due à la migration du couplage surrection-dénudation 
affectant le secteur 4, vers le secteur 3 (voir partie 7.5.1, sous-partie 7.5.2.2 et Chapitre 5, 
partie 2). 
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Figure 108 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées affectées par 
une variation de la géométrie de la croûte amincie. 
L’ondulation de la topographie, à t0 Ma, le long de la zone amincie de la simulation présentant une 
longueur de zone amincie de 610 km est due à la discrétisation du modèle numérique. 
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7.5.3.1.1. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
Contrairement à la simulation de référence, la marge présentant une zone amincie 
discontinue présente la particularité d’avoir un bassin sédimentaire divisé en trois secteurs : 
une dépression topographique dans le domaine proximal de la zone amincie, un relief au 
centre, et une seconde dépression topographique dans le domaine distal, à la fin de 
l’amincissement. L’évolution du bassin, décrite sur la Figure 108, montre, d’une part, une 
érosion du sommet du relief uniquement sur les 10 premiers millions d’années, et, d’autre 
part, un approfondissement alterné des deux dépressions au cours du temps. En effet, à t0, la 
dépression la plus profonde est la dépression distale, puis, à t10 Ma, la dépression la plus 
profonde devient celle proximale. A t40, la base des dépressions présente une profondeur 
comparable, tandis qu’à t140 Ma, la dépression distale redevient la dépression la plus 
profonde.  
Le relief de la zone amincie n’étant pas enseveli sous les sédiments sur le premier pas 
de temps de la simulation, il est donc soumis à l’érosion. Enfin, l’approfondissement alterné 
des deux dépressions topographiques s’explique par le jeu entre la subsidence thermique et la 
charge sédimentaire. En effet, à t10 Ma, la dépression la plus profonde, la dépression 
proximale, présente l’épaisseur sédimentaire la plus importante. L’augmentation temporelle 
de la subsidence thermique associée à l’accumulation sédimentaire au pied de la zone amincie 
déséquilibrent le bassin et augmentent ainsi l’approfondissement de la dépression distale. 
7.5.3.2.STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
La stratigraphie du prisme sédimentaire des trois simulations est décrite sur la Figure 
109. Chaque graphique représente un agrandissement des coupes t140 Ma, précédemment 
décrites sur la Figure 108. 
7.5.3.2.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE D’UNE LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR L’EVOLUTION POST-RIFT 
DE LA GEOMETRIE DU BASSIN SEDIMENTAIRE 
L’enregistrement stratigraphique calculé par Flex3D dans le cas d’une réduction de la 
longueur de la zone amincie ne montre pas de différences significatives entre les deux 
simulations. Les deux enregistrements présentent une séquence sédimentaire progradante-
aggradante au cours du temps et une surface d’érosion marine localisée en amont du prisme 
sédimentaire, au niveau du sommet du premier corps sédimentaire. La variation de la 
longueur de la zone amincie ne modifie donc pas l’enregistrement stratigraphique de 
référence.  
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Figure 109 : stratigraphie du prisme sédimentaire des simulations affectées par une 
variation de la géométrie de la croûte amincie. 
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7.5.3.2.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
Comme la simulation de référence, l’enregistrement stratigraphique post-rift, obtenu 
avec une zone amincie discontinue, est caractérisé par une séquence sédimentaire 
progradante-aggradante et une surface d’érosion marine localisée, au cours du temps, au 
sommet du premier corps sédimentaire. Une zone amincie discontinue ne modifie donc pas 
l’enregistrement stratigraphique post-rift de la simulation de référence. 
7.5.4. CONCLUSION 
Afin de conclure cette cinquième partie, nous présentons, dans une première sous-
partie, les conclusions réalisées à partir de l’étude sur les conséquences d’une variation de la 
longueur de la zone amincie continue sur l’évolution post-rift de la marge passive de 
référence. Dans une seconde sous-partie, nous présentons les conclusions de l’étude sur la 
comparaison des résultats obtenus avec une zone amincie discontinue et la simulation de 
référence (voir Chapitre 5). 
7.5.4.1.1. CONSEQUENCES DE LA VARIABILITE DE LA LONGUEUR 
DE ZONE AMINCIE CONTINUE SUR L’EVOLUTION POST-RIFT 
DE LA MARGE PASSIVE DE REFERENCE 
En localisant la charge imposée par une variation du rapport de densités 
lithosphériques le long de la zone amincie, une réduction de la longueur de la zone amincie 
augmente la flexuration du système et l’efficacité des processus de surface. Concernant les 
mouvements verticaux, la réduction de la longueur de la zone amincie crée une forte 
augmentation de la géométrie (longueur et amplitude) de l’épaulement de rift et de la fosse 
ainsi qu’une surrection importante sur le secteur 4, entre t10 et t30 Ma. Cette étude montre 
que le contrôle exercé par la longueur de la zone amincie sur la flexuration de la marge 
passive est plus important que celui de la profondeur de fibre, un paramètre pourtant 
important dans le contrôle de cette flexuration (voir partie 7.4). En effet, si la longueur de la 
zone amincie est de 55 km, l’amplitude de l’épaulement de rift atteint 4440 m à t0 Ma et la 
profondeur de fosse 5670 m à t140 Ma, contre respectivement, 2190m et 3900 m si la 
profondeur de fibre atteint 35 km. Si la profondeur de fibre est un paramètre important dans le 
contrôle de l’isostasie flexurale affectant une marge passive, la longueur de la zone amincie 
exerce donc un contrôle de premier ordre sur cette isostasie. 
Du point de vue de l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la 
sédimentation, une diminution de la longueur de la zone amincie augmente la dénudation 
totale au niveau de la région de l’épaulement de rift (secteur 3), mais aussi les taux de 
dénudation et de sédimentation le long de la marge simulée, et enfin, le flux sédimentaire au 
cours du temps.  
Enfin, la variation de la longueur de la zone amincie modifie la distribution de la 
sédimentation le long de la marge puisqu’une faible longueur de zone amincie localise la 
sédimentation au niveau de la fosse, tandis qu’une grande longueur distribue la sédimentation 
le long de la zone amincie, créant ainsi deux sous-bassins situés au début et à la fin de la zone 
amincie. Les produits de l’érosion du sous-bassin amont alimentent au cours du temps le 
sous-bassin aval. Une modification de la longueur de la zone amincie exerce donc un contrôle 
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majeur sur la géométrie du bassin et son évolution temporelle. Pour finir, la variation de la 
longueur de la zone amincie ne modifie pas l’enregistrement stratigraphique de référence. 
7.5.4.1.2. COMPARAISON ENTRE UNE ZONE AMINCIE CONTINUE 
ET UNE ZONE AMINCIE DISCONTINUE 
L’étude des conséquences d’une zone amincie discontinue (présence d’un plateau 
crustal au sein de la zone amincie) sur l’évolution post-rift d’une marge passive montre, tout 
d’abord à t0, la présence le long du domaine aminci, de deux dépressions topographiques 
séparées par un relief localisé au centre de la zone amincie et une augmentation de 
l’amplitude de l’épaulement de rift (700 m d’augmentation par rapport au relief de la 
simulation de référence). Cette géométrie crustale est le résultat d’une réponse flexurale à un 
double amincissement situé aux bordures du plateau crustal.  
De plus, en modifiant l’isostasie locale, la présence de ce plateau réduit la subsidence 
de la croûte amincie et par conséquent la courbure topographique sur le secteur 4. Or, selon la 
loi de diffusion dans Flex3D, l’efficacité des processus de surface est proportionnelle à la 
courbure de la topographie. Donc, la présence du plateau diminue l’efficacité du couplage 
entre les processus de surface et l’isostasie flexurale. Ces processus créent une augmentation 
de la dénudation totale sur le secteur 3, une augmentation du flux sédimentaire entre t0 et t10 
Ma, et une diminution des taux de dénudation et de sédimentation au cours du temps par 
rapport à la simulation de référence.  
Enfin, l’évolution du bassin sédimentaire montre un approfondissement des deux 
dépressions topographiques de la zone amincie, sous l’effet de la charge sédimentaire et de la 
subsidence thermique. L’enregistrement stratigraphique n’est, quant à lui, pas affecté par la 
présence du plateau. Tout comme celui de la simulation de référence, le prisme sédimentaire 
présente une unique séquence sédimentaire progradante-aggradante et une surface d’érosion 
localisée, au cours du temps, au sommet du premier corps sédimentaire. 
Comparé à une variation de la longueur de la zone amincie, ce travail montre qu’une 
zone amincie discontinue exerce un contrôle relativement faible sur la flexuration du système 
mais modifie significativement la géométrie et la subsidence de la zone amincie au cours du 
temps. 
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7.6. VARIATION LIMITE DE L’ISOSTASIE 
FLEXURALE 
Afin d’étudier d’une part, les conséquences d’une déformation flexurale limite sur les 
mouvements verticaux post-rift le long d’une marge passive et d’autre part, l’enregistrement 
de ces mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin sédimentaire, nous avons 
combiné les valeurs paramétriques de la profondeur de fibre avec celles de la longueur de 
zone amincie. En effet, les études présentées précédemment dans ce chapitre ont montré que 
ces deux paramètres exerçaient un contrôle majeur sur l’isostasie flexurale. Deux simulations 
ont donc été réalisées :  
• une première simulation au comportement flexural maximal (longueur 
de zone amincie à 55 km et profondeur de fibre à 35 km) ; 
• une seconde simulation au comportement flexural minimal (longueur 
de zone amincie à 610 km et profondeur de fibre de 10 km). 
Dans une première sous-partie, nous présentons les géométries flexurales (longueurs et 
amplitudes de l’épaulement de rift et de la fosse) et les vitesses limites des mouvements 
verticaux, au cours du temps. Puis, dans une seconde sous-partie, sont décrites les variations 
limites de la dénudation totale, des taux de dénudation et de sédimentation et du flux 
sédimentaire au cours du temps. Enfin, dans une troisième sous-partie, nous présentons les 
conséquences d’un comportement flexural limite d’une marge passive sur l’évolution 
géométrique du bassin sédimentaire et sur son enregistrement stratigraphique. 
7.6.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX LE LONG DE LA MARGE 
La présentation des mouvements verticaux limites est divisée en deux parties. Dans un 
premier temps, nous présentons l’évolution limite de la géométrie crustale puis, dans un 
second temps, l’évolution spatio-temporelle limite de la vitesse des mouvements verticaux. 
7.6.1.1. EVOLUTION LIMITE DE LA GEOMETRIE CRUSTALE  
La coupe crustale et les différents critères géométriques de chaque simulation à t0 et 
t140 Ma sont respectivement décrits sur la Figure 110 et sur le Tableau 22. La géométrie des 
simulations montre que, dans le cas d’une isostasie flexurale maximale, l’amplitude de 
l’épaulement de rift à t0 atteint environ 6000 m tandis que celui-ci ne dépasse pas 420 m si 
l’isostasie flexurale est très faible. La fosse atteint, quant à elle, 8150 m environ de 
profondeur dans le premier cas et seulement 831 m dans le second. 
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Figure 110 : géométries crustales limites, à t0 et t140 Ma. 
Isostasie flexurale maximale : L=55 km et N=35 km ; isostasie flexurale minimale : L= 610 km et N=10 
km. 
 
Tableau 22 : comparaison des valeurs limites des critères géométriques avec celles de la 
simulation de référence, à t0 et t140 Ma. 
L : longueur de zone amincie ; N : profondeur de fibre ; isostasie flexurale maximale : L=55 km et N=35 
km ; isostasie flexurale minimale : L= 610 km et N=10 km. 
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L’amplitude maximale calculée par Flex3D (∼ 6000 m) est en accord avec celle de 
l’étude réalisée par van der Beek et al. (1994) (voir Chapitre 1). Ces résultats montrent donc 
qu’une marge cylindrique ne semble pas pouvoir produire un relief dépassant 6 km de 
hauteur. Les reliefs naturels les plus élevés ne dépassant pas 4500 m en contexte extensif, il 
est donc possible d’expliquer la formation de tels reliefs par le jeu de la longueur de la zone 
amincie et de la rigidité flexurale sur l’isostasie flexurale (ex: Braun et Beaumont, 1989 ; van 
der Beek et al., 1994). A propos de la fosse, avec un flux sédimentaire local produit par 
l’érosion du relief de la marge, et une isostasie flexurale maximale, la fosse atteint une 
profondeur de 8150 m. Cette valeur est cependant inférieure à celle mesurée sur certaines 
marges naturelles présentant une plus grande longueur de zone amincie, comme la marge 
norvégienne (13 km) (voir Chapitre 2). L’isostasie flexurale et la charge sédimentaire ne 
suffisent pas toujours à expliquer des profondeurs de fosse importantes. Celles-ci seraient 
donc plus probablement le résulat d’une structure héritée du rift ou d’un amincissement anté-
rift. 
7.6.1.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE LIMITE DE LA VITESSE 
DES MOUVEMENTS VERTICAUX 
Les vitesses limites des mouvements verticaux affectant les deux simulations et leur 
évolution spatio-temporelle sont décrites sur la Figure 111, grâce à deux graphiques. Chaque 
graphique est composé de deux sous-graphiques décrivant, au premier plan, la distribution de 
la vitesse des mouvements verticaux le long d’une simulation, entre t10 Ma et t180 Ma, et en 
arrière- plan, la géométrie de cette simulation à t140 Ma.  
Le premier graphique, correspondant au comportement flexural maximal, montre que 
la vitesse de surrection maximale atteint, au niveau du secteur 4, 36 m/Ma tandis que la 
vitesse maximale de subsidence atteint, au niveau de la fosse, -140 m/Ma. En revanche, si le 
comportement flexural est minimal, la vitesse de surrection ne dépasse pas 5 m/Ma sur le 
secteur 3 et la vitesse de subsidence, -55 m/Ma au niveau de la fosse. 
La vitesse maximale de surrection atteinte sur le secteur 4, dans le cas d’une réponse 
isostatique maximale, est en accord avec la vitesse de surrection obtenue dans de précédentes 
études sur des simulations numériques (30 m/Ma) (van Balen et al., 1995; van der Beek et al., 
1995) (voir Chapitre 1). Elle reste cependant très faible, comparée aux vitesses de surrection 
des reliefs de zones de convergences : quelques centimètres à une dizaine de centimètres par 
an, soit entre une dizaine de km et une centaine de kilomètres par million d’années.  
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Figure 111 : distribution spatio-temporelle des vitesses limites des mouvements 
verticaux le long des marges simulées. 
Les graphiques sont divisés en sept secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails). 
7.6.1.3.CONCLUSION 
S’il peut être possible d’expliquer la hauteur des épaulements de rift naturels les plus 
élevés par l’action de l’isostasie flexurale (ex: Braun et Beaumont, 1989 ; van der Beek et al., 
1994), en revanche, celle-ci, couplée à la charge sédimentaire, ne peut pas toujours expliquer 
une profondeur importante de fosse. En effet, la formation de fosses profondes (> 5-6 km), en 
contexte de longueur de zone amincie importante (≥ 200-300 km), peut être le résultat d’une 
structure héritée du rift ou d’un amincissement anté-rift. Enfin, cette étude montre que la 
vitesse maximale de surrection (36 m/Ma), atteinte sur le secteur 4 de la simulation affectée 
par une réponse isostatique maximale, reste très faible, comparée aux vitesses de surrection 
des reliefs de zones de convergences (dizaine de kilomètres à plusieurs dizaines de kilomètres 
par million d’années). 
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7.6.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE LIMITE DE LA 
DENUDATION ET DE LA SEDIMENTATION 
Nous présentons maintenant, dans trois sous-parties, la variation limite de la quantité 
totale de dénudation à t140 Ma, puis l’évolution spatio-temporelle limite des taux de 
dénudation et de sédimentation et enfin, la variation temporelle limite du flux sédimentaire.  
7.6.2.1. QUANTITE TOTALE LIMITE DE LA DENUDATION A T140 MA 
Les quantités totales maximales et minimales de la dénudation le long des marges 
âgées de 140 Ma sont décrites respectivement sur les deux graphiques composant la Figure 
112.  
 
Figure 112 : variation limite de la dénudation totale à t140 Ma. 
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Ces graphiques montrent que la dénudation la plus importante le long de chaque 
simulation varie entre ~1 km sur le secteur 3, si la flexuration est minimale, et ~11 km sur le 
secteur 4, si la flexuration est maximale.  
Du fait d’un faible comportement flexural, la simulation présentant une longueur de 
zone amincie de 610 km et une profondeur de fibre de 10 km est soumise à une quantité de 
dénudation totale maximale inférieure à celle mesurée sur les systèmes naturels (voir Chapitre 
1). En revanche, à cause d’un comportement flexural maximal, la simulation avec une 
longueur de zone amincie de 55 km et une profondeur de fibre de 35 km présente une quantité 
totale maximale de dénudation nettement supérieure aux valeurs maximales naturelles 
(simulations numériques de van Balen et al., 1995 = 6 km maximum ; mesures naturelles = 7 
km au Brésil - Gallagher et al., 1994, 1995; Harman et al., 1998, voir Chapitre 1). Enfin, cette 
étude montre qu’une marge soumise à une réponse isostatique maximale et à des processus de 
surface peut subir jusqu’à ~30% maximum d’érosion de son épaisseur totale. 
7.6.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE LIMITE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Les taux limites de la dénudation et de la sédimentation le long des deux simulations, 
entre t10 et t180 Ma, sont décrites respectivement sur deux graphiques composant la Figure 
113. Ces deux graphiques sont construits sur le modèle des graphiques décrivant la vitesse des 
mouvements verticaux (voir Figure 111). 
Concernant la simulation avec une réponse isostatique flexurale maximale, le taux de 
sédimentation maximal atteint 150 m/Ma et le taux de dénudation maximal, 137 m/Ma, tandis 
que dans le cas d’une réponse isostatique flexurale minimale, ces taux ne dépassent pas 
respectivement 17 m/Ma et -18 m/Ma.  
Le taux de dénudation maximal produit par une faible réponse isostatique est cohérent 
avec les valeurs obtenues sur les systèmes naturels tandis que celui produit par une réponse 
isostatique maximale est logiquement plus élevé. En effet, les taux de dénudation naturels 
montrent une variation comprise entre 10 m/Ma au Brésil (Brown et al., 2000; Harman et al., 
1998) et 95 m/Ma en Afrique du Sud (Brown et al., 2002, voir Chapitre 1).  
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Figure 113 : évolution limite du taux de dénudation et de sédimentation. 
7.6.2.3. EVOLUTION TEMPORELLE LIMITE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Cette troisième sous-partie décrit la variabilité limite du flux sédimentaire au cours du 
temps, sur les deux simulations. Les résultats sont décrits sur l’histogramme de la Figure 114. 
Cette figure montre principalement qu’une réponse flexurale maximale produit un flux 
sédimentaire atteignant 2,7 .104 km3/Ma, entre t0 et t10 Ma, contre 4,6 .103 km3/Ma si le 
comportement flexural est minimal. Enfin, le volume sédimentaire solide total, mesuré à t180 
Ma, varie entre 1,8 .105 km3 et 5,3 .105 km3.  
Les valeurs de flux sont proches de celles mesurées sur la marge du Zimbabwe et sur 
la marge est- américaine (variation de ∼1.103 km3/Ma à 2,5 .104 km3/Ma, voir Chapitre 4). En 
revanche, le volume sédimentaire total solide, mesuré dans le cas d’une réponse flexurale 
maximale, est nettement inférieur au volume de sédiments non compacté de la marge est- 
américaine au cours du Mésozoïque (1,52 .106 km3, voir Chapitre 4). Par conséquent, cette 
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étude confirme que le flux sédimentaire produit par l’érosion du relief flexural local est 
insuffisant pour expliquer le volume sédimentaire préservé sur les systèmes naturels. De tels 
volumes doivent être probablement produits par un flux sédimentaire externe aux marges 
passives. 
 
Figure 114 : variation temporelle limite du flux sédimentaire. 
L : longueur de zone amincie ; N : profondeur de fibre ; isostasie flexurale maximale : L=55 km et N=35 
km ; isostasie flexurale minimale : L= 610 km et N=10 km. 
7.6.2.4.CONCLUSION 
Ce travail montre qu’une augmentation maximale de la réponse flexurale crée : 
• une dénudation totale atteignant localement 11 km, soit 30% environ 
d’érosion de l’épaisseur crustale sous-jacente ; 
• des taux de sédimentation et de dénudation maximales de 150 m/Ma et 
- 137 m/Ma ; 
• un flux sédimentaire de 2,7 .104 km3/Ma et un volume sédimentaire 
total, à t180 Ma, ne dépassant pas 5,3 .105 km3.  
Ces valeurs maximales sont supérieures aux valeurs mesurées sur les systèmes 
naturels à l’exception du volume sédimentaire total. Si un flux sédimentaire local semble 
insuffisant pour expliquer les importants volumes sédimentaires préservés dans les bassins 
des marges naturelles, un flux sédimentaire externe est très probablement la meilleure 
hypothèse pour expliquer cette différence de volume entre nos simulations numériques et les 
systèmes naturels. 
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7.6.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT 
EXTREME PAR LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Nous présentons maintenant les conséquences d’une variation limite de l’isostasie 
flexurale sur l’enregistrement sédimentaire post-rift. Ces résultats sont décrits dans deux sous-
parties : l’évolution post-rift de la géométrie des bassins sédimentaires puis, la stratigraphie 
des prismes à t140 Ma. 
7.6.3.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
La Figure 115 décrit la géométrie du bassin sédimentaire de chacune des deux 
simulations aux temps t0, t10 Ma, t40 Ma et t140 Ma. Chaque colonne de graphiques 
composant la Figure 115 représente l’évolution temporelle de la géométrie du bassin d’une 
simulation. 
L’observation de la géométrie du bassin sédimentaire au cours du temps dans le cas 
d’une isostasie flexurale maximale (colonne de gauche) ou minimale (colonne de droite) 
montre peu de différences par rapport à l’évolution temporelle de la géométrie du bassin 
d’une marge affectée par une longueur de zone amincie de 55 km ou de 610 km (voir partie 
7.5, Figure 108). En effet, les deux simulations caractérisées par une longueur de zone 
amincie de 55 km présentent principalement un prisme très épais et localisé au niveau de la 
fosse (secteur 5), tandis que les deux simulations affectées par une longueur de zone amincie 
de 610 km présentent toutes deux un prisme sédimentaire peu épais, distribué le long de la 
zone amincie et divisé en deux sous-bassins. Le sous-bassin situé sur le secteur 3 s’érode au 
profit du second sous-bassin situé plus bas, sur le secteur 5 (voir sous-partie 7.5.3.1.1 pour 
plus de détails). La seule différence notable est le maintien au cours du temps du second 
bassin sédimentaire entre les secteurs 2 et 3 de la simulation affectée par un comportement 
flexural maximal. Cette persistance du second bassin au cours du temps est due à une 
augmentation suffisante de son épaisseur qui permet ainsi la limitation de sa disparition sous 
l’effet de l’érosion affectant les secteurs 3 et 4. 
Cette étude confirme que la longueur de la zone amincie exerce un contrôle majeur sur 
l’évolution de la géométrie du bassin sédimentaire. 
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Figure 115 : évolution post-rift du bassin sédimentaire des marges simulées soumises à 
une variation limite de l’isostasie flexurale. 
  333 
7.6.3.2. STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
La stratigraphie du prisme sédimentaire de chaque simulation est décrite sur la Figure 
116. Les deux graphiques représentent un agrandissement des deux coupes t140 Ma décrites 
sur la Figure 115. 
Comme sur la simulation de référence, une variation limite de l’isostasie flexurale 
produit principalement sur le secteur 5 un prisme sédimentaire caractérisé par une séquence 
sédimentaire progradante-aggradante et une surface d’érosion marine localisée, au cours du 
temps, au niveau du sommet du premier corps sédimentaire. Il existe une seconde surface 
d’érosion au niveau du bassin secondaire de la simulation affectée par un comportement 
flexural maximal. Ce travail montre donc qu’une variation de l’isostasie flexurale n’a pas de 
conséquences sur l’enregistrement stratigraphique de référence. 
 
Figure 116 : stratigraphie du prisme sédimentaire des marges simulées soumises à une 
variation limite de l’isostasie flexurale. 
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7.6.4. CONCLUSION 
Cette étude montre, dans un premier temps, qu’une variation maximale de l’isostasie 
flexurale (longueur de zone amincie à 55 km et profondeur de fibre à 35 km) peut expliquer la 
hauteur des épaulements de rift naturels les plus élevés (ex: Braun et Beaumont, 1989 ; van 
der Beek et al., 1994), mais elle ne peut pas toujours expliquer des profondeurs importantes 
de fosses (> 5-6 km). Ces fosses peuvent être alors des structures héritées du rift ou d’un 
amincissement anté-rift. De plus, la vitesse maximale de surrection post-rift atteinte sur le 
secteur 4 (36 m/Ma) reste très faible par rapport aux vitesses de surrection des zones de 
convergences. Les marges passives sont donc soumises à une déformation flexurale post-rift 
faible.  
Concernant la variation limite de la dénudation et de la sédimentation, à l’exception du 
volume sédimentaire total mesuré à t180 Ma, une augmentation maximale de la réponse 
flexurale produit des valeurs maximales supérieures aux valeurs mesurées sur des marges 
naturelles (dénudation totale = 11 km = ∼ 30% d’érosion de l’épaisseur crustale ; taux de 
sédimentation = 150 m/Ma ; taux de dénudation = - 137 m/Ma ; flux sédimentaire = 2,7 .104 
km3/Ma). Le volume sédimentaire total maximal, produit par l’érosion du relief flexural, étant 
faible (5,3 .105 km3 à t180 Ma contre 1,52 .106 km3 sur la marge est-américaine), le volume 
important de sédiments piégés dans les bassins de marges naturelles peut s’expliquer en partie 
par un flux sédimentaire externe.  
Enfin, l’étude de l’enregistrement d’une variation limite de l’isostasie flexurale 
(variations limites de la longueur de zone amincie et de la profondeur de fibre) par le bassin 
sédimentaire (géométrie du bassin et enregistrement stratigraphique) montre qu’il existe peu 
de différences par rapport à l’enregistrement de la déformation produite uniquement par une 
variation limite de la longueur de la zone amincie (voir partie 7.5). Celle-ci exerce un contrôle 
majeur sur l’évolution de la géométrie du bassin sédimentaire mais n’a pas de conséquences 
sur l’enregistrement stratigraphique de référence (séquence progradante-aggradante). 
7.7. CONCLUSION 
Cette étude détaillée sur les conséquences d’une variation des paramètres 
lithosphériques (densités crustales et mantéliques, épaisseur lithosphérique, profondeur de 
fibre, géométrie de la croûte amincie) sur le comportement et l’enregistrement post-rift de la 
marge passive de référence montre, dans un premier temps, qu’en agissant essentiellement sur 
l’isostasie locale, le rapport de densité entre le manteau et la croûte continentale exerce un 
contrôle important sur la hauteur de cette marge. En revanche, une modification du rapport 
entre les densités lithosphériques exerce un faible contrôle sur la flexuration de la marge. En 
conséquence, la dénudation et la sédimentation ainsi que l’enregistrement de la déformation 
par le prisme sédimentaire sont peu affectés par une variation des densités lithosphériques. 
Ce travail montre également que si une conduction thermique en 2D et une faible 
épaisseur lithosphérique (75 km) ne modifient pas significativement l’évolution de la marge 
passive de référence, une augmentation de l’épaisseur lithosphérique modifie de façon 
importante la longueur d’onde de la déformation et la vitesse de subsidence thermique du 
domaine aminci. En effet, une variation de l’épaisseur lithosphérique modifie respectivement 
la résistance du système et le temps de diffusion thermique (τD : temps nécessaire à une 
homogénéisation de la température entre deux milieux aux températures initiales différentes). 
Concernant la dénudation et la sédimentation, cette étude montre qu’en produisant un 
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important épaulement de rift à t0 et une faible vitesse de subsidence du domaine aminci, une 
augmentation de l’épaisseur lithosphérique crée principalement une forte augmentation du 
flux sédimentaire sur les 10 premiers millions d’années puis, un flux très faible et inférieur à 
celui de la simulation de référence jusqu’à t180 Ma. Cet important flux sédimentaire, au début 
de l’histoire de la simulation, est responsable du dépôt d’un premier corps sédimentaire très 
épais et localisé au niveau de la fosse et donc de la formation successive de deux sous-bassins 
de part et d’autre du premier corps sédimentaire. Ces deux sous-bassins présentent soit une 
séquence stratigraphique rétrogradante, soit une séquence stratigraphique progradante-
aggradante. La modification de l’épaisseur lithosphérique exerce donc un contrôle de premier 
ordre sur la longueur d’onde de la déformation, la subsidence du domaine aminci, la 
géométrie et la stratigraphie du prisme sédimentaire. 
Enfin, la modification de la profondeur de fibre et de la longueur de la zone amincie 
montrent que si une augmentation de la profondeur de fibre produit une augmentation 
importante de l’amplitude du relief flexural (Braun et Beaumont, 1989; van der Beek et al., 
1994), une avancée dans le temps de la transition subsidence-surrection sur le secteur 3, et 
enfin, une surrection faible et permanente sur le secteur 4, une réduction de la longueur de la 
zone amincie crée, quant à elle, une augmentation plus forte de la géométrie (longueur et 
amplitude) de l’épaulement de rift et de la fosse ainsi qu’une surrection plus importante sur le 
secteur 4, entre t10 et t30 Ma. La longueur de la zone amincie exerce donc un contrôle de 
premier ordre sur l’isostasie flexurale. L’augmentation de l’isostasie flexurale, avec la 
profondeur de fibre ou une réduction de la longueur de la zone amincie, augmente la 
dénudation et la sédimentation le long de la marge. Concernant l’enregistrement des 
mouvements verticaux post-rift par le prisme sédimentaire, une variation de la profondeur de 
fibre modifie peu la géométrie du bassin (élargissement de la base de la fosse et diminution de 
l’épaisseur du premier corps sédimentaire si la rigidité diminue) et n’affecte pas sa 
stratigraphique tandis qu’une variation de la longueur de la zone amincie modifie la 
distribution de la sédimentation le long de la marge (une faible longueur localise la 
sédimentation au niveau de la fosse, une grande longueur distribue la sédimentation le long de 
la zone amincie). La longueur de la zone amincie exerce donc un contrôle majeur sur la 
géométrie du bassin et son évolution temporelle mais ne modifie pas l’enregistrement 
stratigraphique de référence (séquence progradante-aggradante). 
Si les variations de la profondeur de fibre et de la longueur de zone amincie sont 
combinées afin d’obtenir un comportement flexural limite, la vitesse maximale de surrection 
ainsi calculée par Flex3D (36 m/Ma) confirme que la déformation flexurale post-rift affectant 
les marges passive reste faible. De plus, une réponse flexurale maximale produit une 
dénudation totale, des taux de dénudation et de sédimentation et un flux sédimentaire 
supérieurs aux valeurs mesurées sur des marges naturelles, mais, comme sur l’ensemble des 
simulations jusqu'à présent décrites dans ce mémoire, le volume sédimentaire total mesuré à 
t180 Ma reste, quant à lui, plus faible. La différence entre le volume sédimentaire calculé et le 
volume sédimentaire mesuré sur des systèmes naturels peut s’expliquer par l’absence d’un 
flux sédimentaire externe dans Flex3D.  
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CHAPITRE 8. – Principaux résultats de 
l’étude paramétrique sur simulations 
cylindriques et application à la marge passive 
nord-namibienne 
Nous avons présenté dans les Chapitres 5, 6 et 7 les résultats de notre première étude 
paramétrique dont l’objectif a été 1°) d’étudier les effets des processus locaux (processus 
thermiques, isostasie flexurale, processus de surface) sur les mouvements verticaux post-rift 
le long des marges passives, 2°) d’observer, quantifier et analyser les conséquences d’une 
variation de paramètres internes (profondeur de fibre, longueur de zone amincie, densités du 
manteau et de la croûte, épaisseur lithosphérique) et externes (coefficients de diffusion en 
milieu continental et en milieu marin) sur les mouvements verticaux post-rift le long d’une 
marge passive affectée par ces processus locaux, et enfin 3°) étudier l’enregistrement de ces 
mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin sédimentaire. Cette étude 
paramétrique nous a également permis de hiérarchiser les principaux contrôles exercés par les 
différents paramètres de Flex3D sur l’isostasie flexurale et sur l’isostasie locale. Dans la 
première partie de ce Chapitre 8, nous avons synthétisé les principaux résultats de notre 
première étude paramétrique et nous avons discuté ces résultats par rapport aux résultats 
d’études numériques publiées et également par rapport aux résultats d’études publiées sur les 
systèmes naturels. Ensuite, dans la seconde partie de ce chapitre, nous avons complété et 
finalisé cette première étude paramétrique en testant directement nos principaux résultats sur 
une marge passive naturelle bien étudiée, la marge passive nord-namibienne (voir partie 2.2). 
Pour réaliser ce test, nous avons construit une simulation numérique à partir d’une coupe 
crustale de la marge (voir partie 2.2) et de valeurs paramétriques que nous avons calibrées 
principalement à partir de données géologiques et d’études publiées. Les différentes données 
calculées ainsi par Flex3D ont été comparées aux résultats de notre étude sur la marge nord-
namibienne (voir partie 2.2). 
8.1. SYNTHESE ET DISCUSSION DES PRINCIPAUX 
RESULTATS OBTENUS AU COURS DE L’ETUDE 
PARAMETRIQUE 
Dans une première sous-partie, nous présentons la géométrie crustale initiale produite 
par Flex3D, puis, dans une seconde sous-partie, les mouvements verticaux post-rift le long 
d’une marge passive. Dans une troisième sous-partie, nous présentons les effets des 
mouvements verticaux post-rift sur la dénudation. La synthèse se termine par une quatrième 
partie où nous présentons l’enregistrement des mouvements verticaux post-rift par le bassin 
sédimentaire. 
8.1.1. GEOMETRIE CRUSTALE INITIALE 
Le code numérique Flex3D produit au temps t0 une géométrie crustale définie par 
(voir Figure 117 - A ) : 
• une hauteur de marge (différence de hauteur entre la topographie 
moyenne du domaine continental non aminci et la topographie 
moyenne au niveau de la croûte continentale de 7 km d’épaisseur) ;  
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• un épaulement de marge localisé au niveau de la transition entre le 
domaine non aminci et le domaine aminci ;  
• une fosse (différence de hauteur entre la topographie moyenne de la 
croûte de 7 km d’épaisseur, représentant la croûte océanique, et le 
domaine le plus profond du socle de la croûte amincie) localisée à la 
transition entre la croûte continentale amincie et la croûte de 7 km 
d’épaisseur. 
Cette géométrie est produite par une déformation calculée préalablement par le modèle 
numérique Flex3D à partir d’une distribution de l’épaisseur crustale que nous imposons au 
code (Figure 117 - A). Cette déformation correspond à une subsidence tectonique 
(rééquilibrage isostatique local suite à l’amincissement, McKenzie (1978) et à un rebond 
flexural (compensation régionale de l’amincissement lithosphérique, Braun et Beaumont 
(1989). Cette étape du code numérique Flex3D correspond à un rifting qui est considéré 
comme étant instantané. La géométrie initiale est en accord avec les travaux publiés par 
McKenzie (1978) et par Braun et Beaumont (1989). 
 
Figure 117 : géométrie crustale initiale et déformations au cours du post-rift le long 
d’une simulation. 
A) géométrie initiale : géométrie produite par la subsidence tectonique et par la déformation flexurale 
calculées, toutes deux, à partir d’une distribution d’épaisseur crustale imposée au départ. B) 
Déformations post-rift (t20 Ma à t180 Ma) : présentation séparée des vitesses produites par deux 
processus de déformation, 1) la subsidence thermique, 2) l’isostasie flexurale. Séparation des deux 
processus réalisée soit en désactivant l’isostasie flexurale et les processus de surface dans le cas B 1), soit 
en soustrayant des vitesses totales (vitesses cumulées produites par l’ensemble des processus), les vitesses 
de subsidence thermique dans le cas B 2). Pour plus de détails, voir partie 8.1.2.1. 
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Il est à noter que la géométrie crustale initiale produite par Flex3D n’intègre pas 
l’activité des processus de surface au cours du rifting. En effet, l’épaulement de rift initial 
calculé par Flex3D n’est pas affecté par l’érosion et le bassin sédimentaire ne présente aucun 
dépôt sédimentaire à t0. Or, au cours du rifting, la lithosphère en voie d’amincissement est 
soumise à l’activité des processus de surface. Les conséquences sont notamment une 
diminution de l’amplitude de l’épaulement de rift et le dépôt des produits de l’érosion de 
l’épaulement dans le bassin sédimentaire de la marge passive pendant le rifting. L’amplitude 
de l’épaulement de rift ainsi calculée par Flex3D à t0 est donc surestimée.  
Enfin, des études publiées montrent la formation de faibles hauteurs de marge (< à 
2000 - 3000 m) au moment du rifting (Aslanian et al., 2009). Ces faibles hauteurs de marge 
doivent avoir des conséquences sur les mouvements verticaux post-rift le long des marges 
passives et sur les enregistrements post-rift de la dénudation et du bassin sédimentaire. 
Etudier l’évolution du comportement et l’enregistrement post-rift d’une marge passive ayant 
été affectée par une faible hauteur de marge pendant le rifting nécessite de comprendre 
d’abord la formation de ces faibles hauteurs de marge. La grande majorité des simulations 
étudiées au cours des Chapites 5, 6 et 7 ne permettent pas de produire une géométrie initiale 
présentant une très faible hauteur de marge (< à 2000 m). Les résultats de nos simulations 
montrent que, pour obtenir une très faible hauteur de marge sur la géométrie initiale, la marge 
doit avoir une épaisseur lithosphérique élevée (plus de 200 km, voir Figure 119). Cependant, 
il est à noter que pour réaliser l’ensemble des simulations de ce mémoire, nous avons pris 
comme hypothèse d’amincissement lithosphérique, le modèle de McKenzie (1978), c’est-à-
dire un facteur d’amincissement crustal (β) identique au facteur d’amincissement mantélique 
(δ). Or, comme expliqué par Wernicke (1984), le β peut être différent du δ sur les systèmes 
naturels. Si le δ est supérieur au β, les travaux de Royden et Keen (1980) et de Wernicke 
(1984) montrent que ceci produit une surrection du domaine crustal localisé au- dessus du 
manteau lithosphérique aminci (voir partie 1.1.2 et 1.1.3). De ce fait, ce mécanisme pourrait 
produire une faible hauteur de marge sur la géométrie initiale. En revanche, si le δ est 
inférieur au β, les travaux de Royden et Keen (1980) et de Wernicke (1984) montrent que ceci 
produit un effet inverse, une subsidence du domaine crustal aminci. Pour étudier le 
comportement et l’enregistrement post-rift de marges passives ayant été affectées par une 
faible hauteur de marge au cours du rifting, il serait donc nécessaire de travailler sur des 
simulations ayant des β et δ différents. 
8.1.2. MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT LE LONG D’UNE 
MARGE PASSIVE 
Dans une première sous-partie, nous présentons les effets respectifs de la subsidence 
thermique et de l’isostasie flexurale sur les mouvements verticaux le long d’une marge 
passive. Puis, dans la sous-partie suivante, nous présentons les effets des processus de surface. 
Enfin, dans une dernière sous-partie, nous présentons une hiérarchisation des facteurs de 
contrôle (coefficient de diffusion, profondeur de fibre, longueur de zone amincie, épaisseur 
lithosphérique, densités lithosphériques) sur les isostasies locales et flexurales. 
8.1.2.1.EFFETS DE LA SUBSIDENCE THERMIQUE ET DE L’ISOSTASIE 
FLEXURALE 
Dans un premier temps, nous présentons les effets de la subsidence thermique sur les 
mouvements verticaux le long d’une marge passive, puis, dans un second temps, les effets de 
l’isostasie flexurale. 
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8.1.2.1.1. EFFETS DE LA SUBSIDENCE THERMIQUE 
Les travaux de McKenzie (1978) ont montré que le rééquilibrage conductif post-rift le 
long des marges passives produit un refroidissement progressif de l’asthénosphère et une 
subsidence du domaine continental aminci. L’évolution temporelle de cette subsidence 
thermique suit une courbe exponentielle (McKenzie, 1978). Ce rééquilibrage conductif de la 
lithosphère continentale étirée tend vers un état conductif semblable à celui que la lithosphère 
connaissait avant le rifting (McKenzie, 1978).  
La Figure 117 – B 1) présente maintenant le calcul, par le code numérique Flex3D, des 
vitesses de subsidence thermique le long d’une coupe réalisée au centre de la simulation de 
référence. Les vitesses ont été calculées entre t20 Ma et t180 Ma, intervalle de temps 
correspondant au post-rift. Les mouvements verticaux calculés par Flex3D entre t0 et t10 Ma 
ne sont pas pris en compte car ils sont dûs à un rééquilibrage rapide produit par le rifting 
instantané. Ces 10 premiers millions d’années peuvent donc être interprétés comme une 
intégration de la phase de rift et le début du post-rift. 
Le calcul des vitesses de subsidence thermique le long de la simulation de référence 
montre l’existence deux domaines : 
• un domaine non déformé correspondant au domaine continental non aminci ; 
• un domaine subsidant comprenant le domaine de transition entre la croûte 
continentale non amincie et la croûte continentale amincie, le domaine aminci, et 
la croûte de 7 km d’épaisseur. 
Les courbes des vitesses de subsidence thermique montrent que les vitesses 
augmentent progressivement depuis le domaine de transition jusqu’à la croûte de 7 km 
d’épaisseur. L’évolution temporelle de ces vitesses de subsidence suit également une courbe 
décroissante de type exponentiel. 
Si la comparaison entre nos travaux et ceux de McKenzie (1978) montre un 
comportement identique du domaine crustal aminci, en revanche, la nouveauté de notre travail 
est la mise en évidence d’une faible subsidence thermique post-rift au niveau de la transition 
entre la croûte continentale non amincie et la croûte amincie, lieu de formation de 
l’épaulement de rift.  
8.1.2.1.2. EFFETS DE L’ISOSTASIE FLEXURALE  
Les travaux publiés ont montré qu’en contexte extensif, le refroidissement de la 
lithosphère crée une augmentation de la longueur d’onde de la déformation produite par 
boudinage (Martinod et Davy, 1992). L’approche nouvelle de notre étude est d’avoir analysé 
l’évolution post-rift de la longueur d’onde produite par l’isostasie flexurale le long d’une 
lithosphère amincie. 
Dans Flex3D, l’isostasie flexurale étant fonction de l’évolution thermique du système 
et des processus de surface, nous avons dû soustraire aux vitesses totales des mouvements 
verticaux (vitesses cumulées produites par l’isostasie flexurale, processus de surface et 
processus thermiques), la vitesse de subsidence thermique pour obtenir les vitesses des 
mouvements flexuraux.  
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La Figure 117 – B 2) décrit de manière simplifiée (prise en compte d’une seule 
longueur d’onde de déformation) l’évolution post-rift de ces mouvements flexuraux le long 
d’une simulation. Cette figure montre qu’au cours du post-rift, le domaine de transition est 
affecté par une surrection tandis que la fosse est affectée par une subsidence flexurale. La 
longueur d’onde de l’isostasie flexurale à l’origine de ces mouvements verticaux augmente au 
cours du temps tandis que son amplitude diminue. En effet, les pics d’amplitude de la 
surrection et de la subsidence diminiuent au cours du temps tout en migrant vers des 
directions opposées. L’augmentation de la longueur d’onde et la diminution de son amplitude 
sont dues à une augmentation de la rigidité flexurale de la lithosphère amincie au cours du 
temps. La diminution de l’amplitude est également due à une diminution des processus de 
surface au cours du temps. 
Ces résultats montrent donc que les marges passives présentent une faible rigidité 
flexurale dans les premiers temps du post-rift et cette rigidité augmente au cours du post-rift 
sous l’effet du refroidissement de la lithosphère. Cette augmentation de la rigidité flexurale au 
cours du temps augmente la longueur d’onde de la déformation et réduit son amplitude. 
8.1.2.2.EFFETS DES PROCESSUS DE SURFACE  
Afin d’étudier les effets des processus de surface sur les mouvements verticaux post-
rift affectant une marge passive, nous avons tout d’abord analysé les mouvements verticaux le 
long d’une simulation de référence non soumise à des processus de surface (première sous-
partie), puis le long d’une simulation de référence soumise aux processus de surface 
(deuxième sous-partie). 
8.1.2.2.1. MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT LE LONG D’UNE 
MARGE PASSIVE NON SOUMISE AUX PROCESSUS DE 
SURFACE 
Pour mieux évaluer les effets des processus de surface sur les mouvements verticaux 
post-rift le long des simulations, il est nécessaire dans un premier temps d’analyser les 
mouvements verticaux en l’absence de processus de surface. La simulation décrite dans cette 
partie a donc été uniquement soumise à des processus thermiques et à une isostasie flexurale. 
Si de précédentes études se sont également intéressées à la subsidence thermique (ex : 
McKenzie, 1978) ou à l’isostasie flexurale (ex : Watts, 1989; Watts et al., 1982), ces deux 
processus ont été jusqu’à maintenant traités le plus souvent de manière distincte.  
Ces mouvements verticaux sont présentés sur la Figure 118 - C). Pour obtenir ces 
courbes de vitesses des mouvements verticaux, nous avons complexifié la simulation de 
référence soumise uniquement aux processus thermiques (voir partie précédente 8.1.2.1.1) en 
ajoutant l’isostasie flexurale.  
Le graphique de la Figure 118 - C) montre que le couplage entre l’isostasie flexurale et 
les processus thermiques superpose localement aux vitesses de subsidence thermique, un pic 
maximal de subsidence au niveau de la fosse. Or, les travaux publiés par Watts et al. (1982) et 
par Watts (1989) montrent que la formation d’une fosse est due à la réponse élastique de la 
lithosphère sous l’effet de la charge exercée par le prisme sédimentaire. Notre travail 
démontre donc qu’une partie de cette augmentation locale de la subsidence peut être produite 
par l’isostasie flexurale seule, sans effet de charge sédimentaire. Enfin, il est à noter que le 
simple couplage entre l’isostasie flexurale et les processus thermiques n’induit pas de 
surrection le long de la simulation pendant le post-rift.  
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Figure 118 : effets des processus de surface sur la déformation post-rift d’une marge 
passive. 
C) Mouvements verticaux post-rift (t20 Ma à t180 Ma) produits par les effets combinés des processus 
thermiques et de l’isostasie flexurale en l’absence de processus de surface. D) Mouvements verticaux post-
rift produits par les effets combinés de tous les processus modélisés par Flex3D : processus thermiques, 
isostasie flexurale et processus de surface. Les graphiques des vitesses des cas C) et D) ont été mis à la 
même échelle en ordonnée et sont donc directement comparables en terme d’amplitude. E) Mouvements 
verticaux le long du domaine aminci de la marge nord-namibienne. L’extrémité continentale du domaine 
de transition est supposée correspondre avec l’extrémité du relief de la marge (longueur du relief : 550 km 
environ, voir Figure 50 B et Chapitre 2 pour plus de détails).  
8.1.2.2.2. MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT LE LONG D’UNE 
MARGE PASSIVE SOUMISE AUX PROCESSUS DE SURFACE 
Si de précédentes études publiées (ex : Braun et Beaumont, 1989; Gilchrist et 
Summerfield, 1990; McKenzie, 1978; van der Beek et al., 1994; Watts et al., 1982; Weissel et 
Karner, 1989) nous ont permis de connaître les effets respectifs des principaux processus sur 
la déformation affectant certains domaines des marges passives, en revanche, on connaît mal 
leurs effets combinés sur l’évolution temporelle de la déformation le long d’une marge 
passive, notamment au niveau du domaine de transition. En effet, ces études ont analysé soit 
des mouvements verticaux continentaux (rebond isostatique flexural de l’épaulement suite à 
l’érosion - Gilchrist et Summerfield, 1990), soit des mouvements verticaux marins 
(subsidence thermique de la croûte amincie - McKenzie, 1978, augmentation de la subsidence 
du socle du bassin sous l’effet de la charge sédimentaire - Watts et al., 1982). L’originalité du 
travail présenté dans cette partie est d’avoir analysé les mouvements verticaux produits par le 
couplage entre les processus thermiques, les processus de surface et l’isostasie flexurale le 
long de la marge passive, depuis le domaine marin jusqu’au domaine continental.  
Les vitesses totales des mouvements verticaux, produites par l’ensemble des processus 
inclus dans Flex3D sont décrites sur la Figure 118 - D). Pour obtenir ces courbes de vitesses, 
nous avons complexifié la simulation décrite dans la sous-partie précédente (simulation de 
référence soumise aux processus thermiques et à l’isostasie flexurale, voir partie 8.1.2.2.1) en 
ajoutant les processus de surface. 
L’activation de la loi de diffusion approximant les processus de surface dans Flex3D 
modifie profondément les mouvements verticaux le long de la simulation. En effet, le 
domaine non aminci qui était jusqu’à maintenant non déformé, présente désormais des 
mouvements surrectifs dont l’amplitude augmente vers le domaine de transition. Ce dernier 
présente, quant à lui, des mouvements verticaux complexes caractérisés par l’inversion dans 
l’espace et dans le temps des mouvements verticaux. Dans la majorité des cas étudiés au cours 
des Chapitres 5, 6 et 7, les mouvements verticaux passent de la subsidence à la surrection et 
peuvent s’inverser localement. La dynamique spatio-temporelle de ces mouvements verticaux 
est contrôlée par l’augmentation de la rigidité flexurale. Enfin, en domaine aminci, l’ajout des 
processus de surface amplifie la subsidence au niveau de la fosse. Cette augmentation locale 
de la subsidence est due principalement à la charge sédimentaire (Watts, 1989; Watts et al., 
1982).  
Enfin, plus de 180 Ma après le rifting, la marge est stabilisée mais elle est toujours 
affectée par une surrection faible et permanente au niveau du domaine de transition et une 
subsidence faible et permanente au niveau de la fosse. Le maintien d’une déformation 
flexurale de la lithosphère 180 Ma d’années après le rifting est dû à l’activité des processus de 
surface. 
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En résumé, ce travail a permis principalement de montrer, d’une part, que le domaine 
de transition est affecté par des mouvements verticaux complexes s’inversant dans l’espace et 
dans le temps et, d’autre part, que plus de 180 Ma d’années après le rifting, une marge passive 
à l’équilibre présente des mouvements flexuraux faibles et permanents. 
Comparaison avec les systèmes naturels : exemple de la marge passive nord- 
namibienne (Figure 118 - E, voir Chapitre 2) 
L’analyse des mouvements verticaux le long de la marge nord-namibienne étant 
restreinte uniquement au domaine crustal aminci (voir chapitre 2), leur comparaison avec les 
mouvements verticaux calculés par Flex3D est donc limitée. Cette comparaison montre 
cependant des mouvements verticaux comparables en domaine marin subsidant et différents 
sur le domaine de transition. En effet, si la partie étudiée du domaine de transition de la marge 
nord-namibienne est également affectée par des mouvements verticaux complexes, leur 
dynamique (surrection puis subsidence) est différente de celle calculée par Flex3D 
(subsidence puis surrection). L’origine de la dynamique du domaine de transition de la marge 
namibienne est mal comprise, d’autres processus non encore définis affecteraient cette marge.  
Limites et perspectives générales de cette étude  
Ce travail montre une comparaison limitée des mouvements verticaux calculés par 
Flex3D avec ceux mesurés sur les systèmes naturels. En effet, il existe peu d’étude sur les 
mouvements verticaux au niveau de la transition entre le domaine marin et le domaine 
continental. Afin de préciser notre connaissance sur la dynamique post-rift des mouvements 
verticaux affectant une marge passive, il serait nécessaire, d’une part, de réaliser une étude 
approfondie sur l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux le long des marges 
passives naturelles, notamment au niveau du domaine de transition, et, d’autre part, d’étudier 
la dynamique de la déformation d’une marge passive naturelle à l’état d’équilibre. Pour 
réaliser ces études, il serait nécessaire de coupler l’étude des données de traces de fission sur 
apatite aux données de subsidence mesurées à partir des archives sédimentaires des prismes 
de marges passives (méthode testée sur la marge nord-namibienne, voir Chapitre 2). Afin de 
vérifier l’existence de phase de subsidence sur le domaine de transition dans les premiers 
temps post-rift d’une marge passive, il serait nécessaire d’observer sur de jeunes marges 
passives (ex : marges bordant la Mer Rouge) la présence éventuelle de bassins sédimentaires 
sur les domaines de transition.  
Ce travail montre que la loi de diffusion est bien adaptée pour étudier, à grande 
échelle, les effets des transferts de charges sur la réponse élastique du système. En revanche, 
cette loi n’est pas adaptée pour étudier l’évolution des reliefs continentaux des marges 
passives. Pour réaliser ce type d’étude, il est nécessaire de faire évoluer, dans Flex3D, la 
physique des processus de surface appliqués au domaine continental en remplaçant la loi de 
diffusion par une loi de diffusion-advection. En effet, par la diffusion, elle tient compte des 
processus de glissement gravitaire à petite échelle (érosion proportionnelle à la pente) et, par 
l’advection, elle tient compte du transport fluviatile à grande échelle. 
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8.1.2.3.HIERARCHISATION DES FACTEURS DE CONTROLE SUR LES 
ISOSTASIES LOCALES ET FLEXURALES 
Nous présentons, dans une première et deuxième sous-partie, une hiérarchisation des 
différents facteurs de contrôle internes (longueur de zone amincie, profondeur de fibre, 
épaisseur lithosphérique, densités continentales et mantéliques) et externes (coefficient de 
diffusion) sur l’isostasie locale (sous-partie 8.1.2.3.1), puis sur l’isostasie flexurale (sous-
partie 8.1.2.3.2). Enfin, dans une troisième sous-partie, nous présentons les importances 
respectives de chacun des processus locaux sur les mouvements verticaux le long d’une 
marge passive (sous-partie 8.1.2.3.3). 
8.1.2.3.1. ISOSTASIE LOCALE 
Il est communément admis que le facteur de contrôle le plus important sur l’isostasie 
locale est le rapport de densité entre la croûte continentale et le manteau lithosphérique. 
L’analyse des résultats obtenus au cours de ces Chapitres 5, 6 et 7 montre que si ce rapport de 
densité entre la croûte et le manteau est effectivement important dans le contrôle de l’isostasie 
locale, il n’est en revanche pas le plus important.  
Une modification de l’équilibre isostatique local se traduisant principalement par une 
variation de la hauteur de marge entre les simulations, pour évaluer et hiérarchiser les effets 
d’une modification des différents paramètres sur l’isostasie locale, nous avons donc étudié la 
hauteur de marge à t0 ainsi que les vitesses de subsidence thermique calculées à t20 Ma et 
t180 Ma par Flex3D le long de simulations soumises uniquement à des processus thermiques 
(voir Figure 119). Le choix des pas de temps t20 Ma et t180 Ma s’explique par la diminution 
exponentielle des vitesses de subsidence thermique au cours du temps. A t20 Ma, les vitesses 
de subsidence sont les plus élevées tandis qu’à t180 Ma, les vitesses de subsidence sont les 
plus faibles. 
Les deux principaux facteurs de contrôle sur l’isostasie locale sont décrits sur la Figure 
119 : l’épaisseur lithosphérique (Figure 119 - B et C) et le rapport de densité entre le manteau 
et la croûte continentale (Figure 119 - D et E). Concernant ce rapport entre les densités du 
manteau et de la croûte, au cours de l’étude paramétrique, nous avons soit fixé la densité de la 
croûte continentale à 2800 kg/m3 et fait varier la densité du manteau entre 3200 kg/m3 et 3400 
kg/m3, soit nous avons fixé la densité du manteau à 3300 kg/m3 et fait varier la densité de la 
croûte continentale entre 2700 kg/m3 et 2900 kg/m3. Les résultats d’une variation de la densité 
mantélique étant comparables à ceux d’une variation de la densité crustale, nous avons 
présenté sur la Figure 119 uniquement les résultats obtenus dans le cas d’une variation de la 
densité crustale. De plus, nous n’avons pas présenté sur la Figure 119 les résultats obtenus sur 
les paramètres restants (profondeur de fibre, longueur de zone amincie, coefficients de 
diffusion) car leurs contrôles sur la hauteur de marge et les vitesses de subsidence thermique 
sont faibles ou inexistants.  
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Figure 119 : effets des principaux facteurs de contrôle sur l’isostasie locale. 
A) Vitesses de subsidence thermique sur la simulation de référence à t20 Ma (trait plein) et à t 180 Ma 
(trait en pointillé) (axe des ordonnées à gauche). L’arrière-plan décrit la géométrie crustale de la 
simulation à t0 (axe des ordonnées à droite). B) Effets d’une variation de l’épaisseur lithosphérique de 75 
km à 200 km  sur les vitesses de subsidence thermique à t20 Ma et t180 Ma (voir Chapitre 2 pour plus de 
détails sur la calibration des paramètres). C) Effets d’une variation de l’épaisseur lithosphérique de 75 km 
à 200 km sur la géométrie crustale initiale. D) Effets d’une variation de la densité crustale de 2700 kg/m3 à 
2900 kg/m3 sur les vitesses de subsidence thermique à t20 Ma et t180 Ma. D) Effets d’une variation de la 
densité crustale de 2700 kg/m3 à 2900 kg/m3 sur la géométrie crustale initiale. Les processus de surface et 
l’isostasie flexurale sont désactivés sur chacune des simulations. Valeur des paramètres de référence : 
densité crustale de 2800 kg/m3, densité mantélique 3300 kg/m3, longueur de zone amincie de 278 km, 
profondeur de fibre de 25 km, épaisseur élastique de 450°C, température à la base de la lithosphère de 
1350°C, épaisseur lithosphérique de 100 km, coefficient de diffusion continental de 3 .1010 m2/Ma et 
coefficient de diffusion marin de 3 .108 m2/Ma. Voir texte pour plus de détails.  
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Les résultats de notre travail montrent que, contrairement à l’idée communément 
admise, le premier facteur de contrôle sur l’isostasie locale est l’épaisseur lithosphérique. Le 
rapport de densité entre la croûte continentale et le manteau lithosphérique n’est que le second 
facteur. En effet, une augmentation de l’épaisseur lithosphérique produit : 
• une augmentation plus importante de la hauteur de marge initiale (3,14 km contre 
2,74 km dans le cas d’une diminution de la densité crustale, voir Figure 119 - C et 
E) ; 
•  une diminution de la vitesse de subsidence thermique au cours du post-rift (voir 
Figure 119 - B), alors que ces vitesses sont peu modifiées par une variation du 
rapport entre les densités lithosphériques (voir Figure 119 - D). Cette diminution 
des vitesses de subsidence est due à l’augmentation du temps de diffusion 
thermique (τD : temps nécessaire à une homogénéisation de la température entre 
deux milieux aux températures initiales différentes) avec l’augmentation de 
l’épaisseur lithosphérique et de l’épaisseur élastique (voir partie 7.3.1.1.2 pour 
plus de détails).  
8.1.2.3.2. ISOSTASIE FLEXURALE 
Des travaux publiés ont déjà étudié le degré d’importance de certains facteurs 
(longueur de zone amincie, profondeur de fibre, âge thermotectonique, durée du rifting, 
épaisseur élastique) sur l’isostasie flexurale (ex. van der Beek et al., 1994). Cependant, ces 
études ne se sont principalement intéressées qu’à la formation des épaulements de rift pendant 
le syn-rift. Elles n’ont pas pris en compte les effets d’une variation de ces facteurs sur la 
déformation du domaine crustal aminci, ni sur l’évolution de la déformation au cours du post-
rift. Nous avons donc réalisé une nouvelle hiérarchisation des facteurs de contrôle sur 
l’isostasie flexurale (voir Figure 120). Cette hiérarchisation est fondée sur l’évolution 
temporelle des mouvements verticaux flexuraux le long des simulations, depuis le domaine 
continental jusqu’au domaine marin.  
L’isostasie flexurale est caractérisée par une amplitude et une longueur d’onde de 
déformation. L’objectif de ce mémoire étant d’étudier la dynamique post-rift des mouvements 
verticaux le long d’une marge passive et les conséquences sur l’enregistrement sédimentaire, 
la hiérarchisation des facteurs de contrôle sur l’isostasie flexurale doit donc être réalisée à 
partir de l’amplitude de l’isostasie flexurale. En effet, les processus de surface sont 
proportionnels à la courbure dans Flex3D.  
La réponse isostatique flexurale étant affectée par les processus de surface et étant 
fonction de l’augmentation de la rigidité flexurale au cours du temps, il est impossible 
d’étudier les mouvements flexuraux en activant seulement l’isostasie flexurale dans Flex3D. 
Pour analyser uniquement la déformation flexurale, nous avons soustrait aux vitesses totales 
des mouvements verticaux, calculées à t20 Ma et t180 Ma le long des simulations décrites 
dans les Chapitres 5, 6 et 7, les vitesses de subsidence thermique respectives, calculées sur ces 
mêmes pas de temps : t20 et t180 Ma (voir partie précédente 8.1.2.3.1 pour plus de détails). 
Le choix des pas de temps t20 Ma et t180 Ma s’explique ici par l’augmentation de la rigidité 
flexurale et par la diminution des processus de surface au cours du temps. En effet, à t20 Ma, 
la réponse flexurale de la marge est maximale tandis qu’à t180 Ma, la réponse flexurale est 
minimale.  
 
  347 
 
  348 
Figure 120 : effets des principaux facteurs de contrôle sur l’isostasie flexurale. 
A) Vitesses des mouvements flexuraux sur la simulation de référence à t20 Ma (trait plein) et t180 Ma 
(trait en pointillé) ; B) Effets d’une variation de la longueur de la zone amincie de 55 km (graphique de 
gauche) à 610 km (graphique de droite) sur les vitesses des mouvements flexuraux à t20 Ma et t180 Ma ; 
C) Effets d’une variation du coefficient de diffusion continental de 1 .1010 m2/Ma (graphique de droite) à 2 
.1011 m2/Ma (graphique de gauche) sur les vitesses des mouvements flexuraux à t20 Ma et t180 Ma. D) 
Effets d’une variation de la profondeur de fibre de 10 km (graphique de droite) à 35 km (graphique de 
gauche) sur les vitesses des mouvements flexuraux à t20 Ma et t180 Ma ; E) Effets d’une variation de 
l’épaisseur lithosphérique de 75 km (graphique de droite) à 200 km (graphique de gauche) sur les vitesses 
des mouvements flexuraux à t20 Ma et t180 Ma ; Les vitesses des mouvements flexuraux sont des vitesses 
totales (vitesses cumulées produites par l’ensemble des processus) auxquelles on a soustrait les vitesses de 
subsidence thermique. Les 9 graphiques sont à la même échelle. Les flèches correspondent à l’écart de 
vitesse entre les pics maxima de surrection et de subsidence entre chaque variation paramétrique. Voir 
Chapitre 2 pour plus de détails sur la calibration des différents paramètres. Voir texte pour plus de détails 
sur les graphiques.  
Nous avons hiérarchisé les effets d’une modification des différents paramètres étudiés 
sur la réponse isostatique flexurale au cours du post-rift en mesurant, pour chaque variation 
paramétrique (variation de l’épaisseur lithosphérique, de la densité crustale, de la densité 
mantélique, de la profondeur de fibre, de la longueur de la zone amincie, des coefficients de 
diffusion), les écarts d’amplitude entre les pics maximum des vitesses de subsidence et entre 
les pics maximum des vitesses de surrection sur les deux simulations (voir Figure 120). Nous 
avons présenté, sur la Figure 120, les résultats de quatre facteurs de contrôle : la longueur de 
la zone amincie, le coefficient de diffusion, la profondeur de fibre et l’épaisseur 
lithosphérique. Nous ne montrons pas les résultats sur les densités crustales ou mantéliques 
puisque leur contrôle sur l’isostasie flexurale reste très faible. 
L’analyse des écarts d’amplitude entre les différents pics de vitesses de subsidence et 
de surrection montre la hiérarchie suivante : 
1°) longueur de la zone amincie. Les différences entre les pics de surrection (47 
m/Ma) et entre les pics de subsidence (62 m/Ma) sont les plus élevées. 
2°) Coefficient de diffusion. Les différences entre les pics de surrection (38 m/Ma) et 
entre les pics de subsidence (42 m/Ma) sont plus faibles que celles obtenues avec 
une variation de la longueur de la zone amincie.  
3°) Profondeur de fibre. La différence entre les pics de surrection atteint seulement 28 
m/Ma et il n’existe pas de différence entre les pics de subsidence. 
4°) Epaisseur lithosphérique. Les différences entre les pics de surrection (14 m/Ma) et 
entre les pics de subsidence (3 m/Ma) sont les plus faibles de notre étude 
comparative.  
8.1.2.3.3. IMPORTANCES RESPECTIVES DE CHACUN DES 
PROCESSUS LOCAUX SUR LES MOUVEMENTS VERTICAUX 
LE LONG D’UNE MARGE PASSIVE 
Nous présentons tout d’abord, sur la Figure 121, une rapide synthèse des sous-parties 
précédentes sur l’ordre d’importance des principaux contrôles exercés par les différents 
paramètres internes (longueur de zone amincie, profondeur de fibre, épaisseur lithosphérique, 
densités continentales et mantéliques) et externes (coefficient de diffusion) sur l’isostasie 
flexurale et sur l’isostasie locale d’une marge passive. 
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Puis nous présentons tout particulièrement sur cette Figure 121 une description des 
importances respectives de l’isostasie locale, des processus thermiques et du couplage entre 
l’isostasie flexurale et les processus de surface, sur les mouvements verticaux le long d’une 
marge passive, depuis le domaine crustal non aminci jusqu’au domaine crustal aminci. Ces 
informations sont représentées par les géométries vertes (isostasie locale), bleues (processus 
thermiques) et orange (couplage isostasie flexurale-processus de surface). La géométrie bleue 
a été construite à partir des courbes de vitesse de subsidence thermique calculées sur la 
simulation de référence à t20 Ma et t180 Ma (voir Figure 119). La géométrie orange a été, 
quant à elle, construite à partir des courbes de vitesse des mouvements flexuraux calculées 
également sur la simulation de référence à t20 Ma et t180 Ma (voir Figure 120). Le périmètre 
de ces géométries enveloppe les courbes de vitesses à t20 Ma et t180 Ma. Ces deux 
géométries ont été mises à la même échelle. Enfin, concernant la construction de la géométrie 
verte, nous considérons l’isostasie locale comme constante le long de la marge passive. La 
hauteur de cette géométrie a été donc été définie arbitrairement.  
 
Figure 121 : synthèse des contrôles majeurs exercés par les différents paramètres étudiés 
sur les processus internes et externes affectant une marge passive. 
Les flèches vertes, noires, orange, bleues et rouges décrivent les principaux contrôles exercés par les 
différents paramètres sur les processus thermiques, l’isostasie locale et le couplage entre les processus de 
surface et l’isostasie flexurale. Chiffres encerclés : hiérarchisation de ces principaux contrôles. Les 
variations d’épaisseur des géométries vertes, bleues et orange décrivent respectivement l’importance de 
l’isostasie locale, des processus thermiques et du couplage isostasie flexurale-processus de surface le long 
d’une marge passive. Voir texte pour plus de détails.  
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La Figure 121 montre ainsi que les processus thermiques agissent faiblement sur le 
domaine de transition. Ils affectent principalement la marge au niveau du domaine crustal 
aminci et au niveau de la croûte de 7 km d’épaisseur. Quant au couplage entre l’isostasie 
flexurale et les processus de surface, il affecte la marge principalement au niveau du domaine 
de transition et au niveau du domaine crustal aminci. Il affecte dans une moindre mesure le 
domaine continental non aminci. 
8.1.3. EFFETS DES MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT SUR 
LA DENUDATION 
Dans une première sous-partie, nous présentons la distribution spatio-temporelle des 
vitesses de dénudation et de sédimentation. La seconde sous-partie décrit, quant à elle, la 
dénudation totale mesurée sur des simulations et sur des systèmes naturels. Enfin, la troisième 
et dernière sous-partie présente l’évolution post-rift du flux de dénudation mesuré sur les 
simulations et sur les systèmes naturels. 
8.1.3.1.DISTRIBUTION SPATIO-TEMPORELLE DES VITESSES DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Les études numériques publiées sur les mouvements verticaux affectant les marges 
passsives ont principalement estimé des vitesses de surrection moyennes. La nouveauté de 
notre travail est d’avoir non seulement quantifié l’évolution des vitesses de dénudation au 
cours du post-rift mais d’avoir également couplé cette étude des vitesses de dénudation avec 
celle des vitesses de sédimentation le long d’une marge passive. 
Les résultats sont présentés sur la Figure 122. Les vitesses de dénudation et de 
sédimentation ont été calculées le long de la simulation de référence entre t20 Ma et t180 Ma 
avec un pas de temps de 10 Ma. La simulation de référence a été soumise à tous les processus 
inclus dans Flex3D : processus thermiques, processus de surface et isostasie flexurale. 
L’analyse de la Figure 122 montre que, du fait du couplage étroit entre les processus 
de surface et l’isostasie flexurale, les domaines en subsidence correspondent à des domaines 
en sédimentation tandis que les domaines en surrection correspondent à des domaines en 
dénudation (voir Figure 118). Il existe donc trois domaines distincts le long de la simulation 
de référence :  
• Un domaine continental non aminci affecté uniquement par de la dénudation. 
• Un domaine de transition qui présente des alternances progressives et locales entre 
la sédimentation et la dénudation. Dans la majorité des cas étudiés, le domaine de 
transition est affecté principalement par de la sédimentation dans les premiers 
temps de l’histoire post-rift et ce domaine passe progressivement en dénudation au 
cours du post-rift. Localement, cette séquence peut s’inverser. 
• Un domaine aminci qui localise la sédimentation au niveau de la fosse où la 
subsidence est maximale. 
Du fait, d’une part, de l’augmentation de la longueur d’onde flexurale au cours du 
temps, et d’autre part, des effets de charge et décharge exercés par les processus de surface 
sur l’isostasie flexurale, les largeurs des domaines en sédimentation et en dénudation 
augmentent le long des marges passives modélisées. 
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Figure 122 : évolution spatio-temporelle des vitesses de dénudation et de sédimentation 
le long de la simulation de référence.  
Evolution spatio-temporelle des vitesses de dénudation et de sédimentation post-rift (t20 Ma à t180 Ma) 
calculées le long de la simulation de référence. Ces vitesses sont produites par les effets combinés de tous 
les processus modélisés par Flex3D : processus thermiques, isostasie flexurale et processus de surface. 
La comparaison des vitesses de dénudation calculées par Flex3D sur le domaine de 
transition de la simulation de référence (variation de 11 m/Ma à 76 m/Ma) avec celles 
mesurées au niveau des reliefs de marges passives naturelles (10 m/Ma au Brésil - Brown et 
al., 2000; Harman et al., 1998 ; 95 m/Ma en Afrique du Sud - Brown et al., 2002, voir partie 
1.3.1.4 pour plus de détails) montre une bonne correspondance. Cependant, si ce travail 
permet de mieux comprendre la dynamique post-rift des processus de surface le long d’une 
marge passive, il est en revanche difficile de comparer ces résultats avec les données 
géologiques publiées. En effet, les données publiées sur les vitesses de dénudation et de 
sédimentation sont des valeurs moyennes obtenues respectivement soit en domaine 
continental, soit en domaine marin. Peu de travaux publiés ont couplé l’étude des taux de 
dénudation et de sédimentation le long des systèmes naturels et leur évolution au cours du 
temps. Afin de vérifier s’il existe une évolution progressive entre une phase de sédimentation 
et une phase de dénudation sur le domaine de transition des marges passives, il serait 
nécessaire de chercher sur les jeunes marges passives actuelles, les vestiges de bassins 
sédimentaires en voie d’érosion sur leur domaine de transition.  
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8.1.3.2.DENUDATION TOTALE A T140 MA 
Nous présentons dans cette partie les résultats obtenus par le modèle numérique 
Flex3D concernant la quantité de dénudation totale produite à t140 Ma le long des différentes 
simulations numériques réalisées au cours des Chapitres 5, 6 et 7. Pour synthétiser ces 
résultats, nous présentons sur la Figure 123 - A) les quantités totales de dénudation le long de 
la simulation de référence et le long des simulations soumises à une isostasie flexurale 
minimale (longueur de zone amincie de 610 km et profondeur de fibre de 10 km) et maximale 
(longueur de zone amincie de 55 km et profondeur de fibre de 35 km). La dénudation totale 
calculée sur ces deux dernières simulations permet de définir les valeurs minimales et 
maximales de la dénudation calculée par Flex3D. 
 
Figure 123 : dénudation totale sur les simulations numériques et sur la marge 
namibienne. 
A) Dénudation totale calculée à t140 Ma le long de la simulation de référence (géométrie crustale à t140 
Ma en arrière- plan), sur une simulation présentant une longueur de zone amincie large (610 km) et une 
faible profondeur de fibre (10 km) (= isostasie flexurale minimale), et sur une simulation présentant une 
longueur de zone amincie étroite (55 km) et une forte profondeur de fibre (35 km) (= isostasie flexurale 
maximale) (voir Figure 126 pour les géométries crustales). B 1) Carte de dénudation totale sur la marge 
namibienne entre 130 Ma et 36 Ma (figure modifiée d’après Cockburn et al., 2000). B 2) Vitesse de 
dénudation le long de l’escarpement entre 130 Ma et 36 Ma et entre 36 Ma et 0 Ma. Le profil est localisé 
sur la figure B 1) (figure modifiée d’après Cockburn et al., 2000).  
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La Figure 123 - A) montre que la dénudation totale augmente le long du domaine 
continental de la marge passive pour devenir maximale au niveau de l’emplacement de 
l’ancien épaulement de rift, sur le domaine de transition. La dénudation totale atteint 4,1 km 
sur la simulation de référence et peut varier de 1,1 km à 11 km sur les simulations soumises à 
une isostasie flexurale limite. 
La comparaison avec les travaux publiés montre une bonne correspondance entre les 
différents résultats. En effet, la carte de distribution de la quantité de dénudation sur la marge 
namibienne entre 130 Ma et 36 Ma (Figure 123 - B 1) et les profils des vitesses de dénudation 
le long de l’escarpement namibien entre 130 Ma et 36 Ma (Figure 123 - B 2) montrent 
également une augmentation de la dénudation vers le domaine aminci de la marge 
namibienne. Ils montrent aussi sur cette même période de temps une dénudation maximale 
atteignant 4 km de hauteur sur la côte namibienne. Cette valeur est comparable à celle 
calculée sur la simulation de référence. En revanche, les 11 km d’épaisseur de dénudation 
calculés par le modèle Flex3D dans le cas d’une réponse isostatique flexurale maximale sont 
nettement supérieurs aux données géologiques et aux données caclulées dans de précédentes 
études (cacluls numériques : 6 km - van Balen et al., 1995 ; mesures naturelles = 7 km au 
Brésil - Gallagher et al., 1994, 1995; Harman et al., 1998 ; voir partie 1.3.1.4 pour plus de 
détails).  
8.1.3.3.EVOLUTION POST-RIFT DU FLUX DE DENUDATION SUR LA 
MARGE PASSIVE 
L’évolution temporelle du flux de dénudation n’ayant jamais été étudiée dans les 
précédentes études numériques sur la déformation flexurale d’une marge passive, notre étude 
permet donc de proposer une première estimation de cette évolution temporelle du flux de 
dénudation sur les marges passives. Dans Flex3D, tout le matériel érodé sur les simulations 
étant sédimenté dans le bassin sédimentaire, étudier l’évolution temporelle du flux de 
dénudation sur les simulations revient donc à étudier l’évolution temporelle du flux 
sédimentaire.  
Nous présentons uniquement dans cette partie les résultats obtenus sur la simulation de 
référence et sur les simulations soumises à une isostasie flexurale minimale et maximale 
(Figure 124 - A). Ces deux dernières simulations présentent une variation maximale du flux 
sédimentaire sur les premiers pas de temps de la simulation. 
L’analyse de l’évolution temporelle du flux sédimentaire calculée par Flex3D montre 
que l’érosion de l’épaulement de rift produit un pic de flux entre t0 et t10 Ma (Figure 124 - 
A). Ce pic atteint 1,1 .104 Km3/Ma sur la simulation de référence et peut varier entre 4,65 .103 
Km3/Ma et 2,7 .104 Km3/Ma sur les simulations soumises à une réponse flexurale limite 
(Figure 124 - A). La relaxation de l’épaulement de rift produit une décroissance forte et rapide 
du flux en 10 ou 20 Ma. Le flux sédimentaire reste ensuite faible au cours du post-rift (entre 
5,5 .102 Km3/Ma et 3 .103 Km3/Ma). 
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Figure 124 : évolution temporelle du flux de dénudation sur les simulations numériques 
et sur des marges passives naturelles. 
A) Evolution temporelle du flux sédimentaire (= évolution temporelle du flux de roches dénudées) le long 
de la simulation de référence, le long de la simulation affectée par une isostasie flexurale minimale (610 
km de longueur de zone amincie et 10 km de profondeur de fibre) et le long de la simulation affectée par 
une isostasie flexurale maximale (55 km de longueur de zone amincie et 35 km de profondeur de fibre). B) 
Evolution temporelle du flux de dénudation sur des marges passives naturelles. 
La comparaison de ces résultats avec les flux de dénudation mesurés sur les systèmes 
naturels montre également l’existence d’un pic de dénudation sur la marge namibienne à la fin 
du rifting et sur la marge du sud-est brésilien 30 Ma après le rifting (Figure 124 - B 1 et 2). De 
plus, le pic de la marge namibienne est du même ordre de grandeur que sur les simulations 
numériques (entre 1,5 .104 Km3/Ma et 2 .104 Km3/Ma, Figure 124 - B 1). Ces pics de flux sur 
  355 
la marge namibienne et sur la marge du sud-est brésilien décroissent également rapidement en 
10 Ma. Cependant et contrairement aux simulations numériques, les flux de dénudation sur 
les systèmes naturels varient au cours du post-rift (Figure 124 - B 1 et 2). Cette comparaison 
entre nos résultats numériques et les données géologiques montre donc que l’épaulement de 
rift d’une marge passive serait érodé en 10 Ma environ. Or, des études publiées montrent que 
des marges passives présentent un épaulement de rift plusieurs dizaines de millions d’années 
après le breakup. En effet, selon certains travaux, des marges passives auraient conservé leur 
épaulement au cours du temps : escarpement du Drakensberg sur la marge décrochante sud-
africaine (Brown et al., 2002; van der Beek et al., 2002). Le modèle avancé pour l’évolution 
du relief du Drakensberg est une dégradation verticale de l’escarpement (=Pinned Divide) 
contrôlée par la ligne de partage des eaux (Brown et al., 2002; van der Beek et al., 2002). Or, 
les processus de surface étant proportionnels à la courbure dans Flex3D, la ligne de partage 
des eaux disparaît très rapidement sur les 10 premiers millions d’années. La présence de cette 
ligne de partage des eaux sur des systèmes naturels peut donc être une explication à la 
persistance d’un épaulement de rift au cours du post-rift. L’existence d’épaulements de rift 
plusieurs dizaines de millions d’années après le break-up peut également s’expliquer par 
l’existence de phases de surrection au cours du post-rift qui seraient produites par différents 
processus : sous-placage de matériel mantélique sous le Moho (Brodie et White, 1994; Clift, 
1999 ; van der Beek et Braun, 1999), rebond isostatique engendré par la disparition d’une 
calotte glaciaire (Fjeldskaar et al., 2000; Japsen et Chalmers, 2000; Jordt et al., 1995; Marotta 
et Sabadini, 2004; Mosar, 2003; Stuevold et Eldholm, 1996 , synthèse réalisée par Leroy, 
2004). La présence d’épaulement de rift plusieurs dizaines de millions d’années après le 
breakup s’expliquerait donc soit par la physique des processus de surface affectant les marges 
(maintien de la ligne de partage des eaux par dégradation verticale de l’escarpement), soit par 
la présence de phases de surrection post-rift.  
En résumé, la comparaison entre les données simulées et les données géologiques 
obtenues sur certaines marges passives montre donc que le couplage entre les processus de 
surface, l’isostasie flexurale et les processus thermiques produit une relaxation de 
l’épaulement de rift en 10 Ma environ. Cette relaxation du relief est à l’origine de la 
formation après le rifting d’un pic de dénudation et de sa rapide décroissance en 10 Ma. En 
revanche, le couplage entre les processus de surface, l’isostasie flexurale et les processus 
thermiques ne permet pas d’expliquer l’évolution post-rift de la dénudation observée sur les 
systèmes naturels. D’autres processus sont en cause pour expliquer ces différences, comme 
une surrection post-rift des marges. Enfin, ce travail montre les limites de l’application de la 
loi de diffusion au domaine continental dans Flex3D. En effet, celle-ci lisse la topographie en 
quelques millions d’années et ne tient pas compte de la présence d’une ligne de partage des 
eaux et de ses conséquences sur l’érosion d’un relief. Il serait donc nécessaire de faire 
évoluer, dans Flex3D, la loi de diffusion en domaine continental vers une loi de diffusion-
advection qui permettrait d’approfondir nos connaissances sur les évolutions post-rift du flux 
de dénudation et du relief des marges passives. Cette étude montre également qu’il serait 
nécessaire d’appliquer dans Flex3D un processus de surrection qui permettrait d’analyser et 
quantifier les conséquences de ce processus sur l’évolution temporelle de la dénudation post-
rift et la création de nouveaux pics de dénudation. 
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8.1.4. ENREGISTREMENT DES MOUVEMENTS VERTICAUX 
POST-RIFT PAR LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Jusqu’à présent, les études numériques publiées sur l’enregistrement de la déformation 
d’une marge passive par le bassin sédimentaire se sont principalement intéressées à 
l’enregistrement stratigraphique de la réponse flexurale de la lithosphère à l’effet de charge 
sédimentaire (van Balen et al., 1995; Watts, 1989; Watts et al., 1982), et également aux 
conséquences du couplage entre l’érosion et l’isostasie flexurale sur la stratigraphie du prisme 
(McGinnis et al., 1993). L’objectif de ce mémoire a été d’approfondir nos connaissances sur 
l’enregistrement sédimentaire de la déformation affectant une marge passive en étudiant, tout 
d’abord, le volume solide de sédiments déposés dans les bassins à t180 Ma (sous-partie 
8.1.4.1), puis, en étudiant l’évolution post-rift du flux sédimentaire enregistré dans les bassins 
(sous-partie 8.1.4.2). Ensuite, nous avons étudié l’évolution des pentes des prismes 
sédimentaires au cours du post-rift (sous-partie 8.1.4.3). Enfin, nous avons travaillé sur 
l’enregistrement stratigraphique post-rift du bassin sédimentaire (sous-partie 8.1.4.4). Les 
résultats de cette dernière étude ont pu être comparés avec les travaux de van Balen et al. 
(1995). 
8.1.4.1.VOLUME SOLIDE DE SEDIMENTS DEPOSES A T180 MA 
L’analyse des volumes sédimentaires solides calculés par Flex3D à t180 Ma sur les 
simulations réalisées au cours des Chapitres 5, 6 et 7 montre que ce volume atteint 3,13 .105 
Km3 sur la simulation de référence. Ce volume varie au maximum de 1,8 .105 Km3 à 9,6 .105 
Km3 en fonction du coefficient de diffusion continental (voir Figure 125). En effet, la 
comparaison entre les volumes solides de sédiments calculés sur les différentes simulations 
montre que le premier premier facteur de contrôle sur le volume solide de sédiments est : 1°) 
la variation du coefficient de diffusion continental, puis 2°) la variation de la longueur de la 
zone amincie, ensuite 3°) la variation de l’épaisseur lithosphérique, et enfin 4°) la variation de 
la profondeur de fibre (voir Figure 125). 
Ces résultats montrent que le volume solide maximal calculé par Flex3D ne dépasse 
pas 9,6 .105 Km3 pour une surface de bassin atteignant 3 .106 Km2 à t180 Ma. Or, par 
exemple, sur la marge passive nord-américaine, le volume total de sédiments atteint environ 
1,52 .106 Km3 après plus de 172 Ma d’histoire post-rift, pour une surface atteignant 4,6 105 
Km2 actuellement. Ce volume est un volume siliclastique non corrigé de la porosité. Si on 
ramène le rapport  calculé par Flex3D au rapport 
 mesuré sur la marge passive nord-américaine, le volume solide 
modélisé devient 1,5 .105 Km3, c’est-à-dire un volume inférieur d’un facteur 10 à celui 
mesuré sur la marge nord-américaine. Cette comparaison montre donc que le volume 
sédimentaire solide produit par un flux local sur une marge cylindrique soumise uniquement à 
des processus thermiques, des processus de surface et une isostasie flexurale est inférieur d’au 
moins un facteur 10 à celui d’une marge passive naturelle.  
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Figure 125 : hiérarchisation du contrôle des paramètres étudiés sur le volume 
sédimentaire solide. 
Volume sédimentaire solide calculé sur chaque simulation au temps t180 Ma. Chiffres encerclés : 
hiérarchisation du contrôle des différents paramètres étudiés (coefficient de diffusion continental, 
longueur de zone amincie, épaisseur lithosphérique, profondeur de fibre) sur le volume sédimentaire 
solide. 
Cette différence peut être expliquée par un flux sédimentaire produit par d’autres 
processus affectant la marge passive au cours du post-rift : un flux sédimentaire externe à la 
marge produit par l’érosion d’un relief en amont de la marge ; une surrection de la marge ; un 
changement climatique ; une chute du niveau marin. Or, une chute du niveau marin est un 
processus de faible ampleur (± 100 m) qui ne peut expliquer une différence minimum d’un 
facteur 10. Concernant le changement climatique, assimilable dans Flex3D à un changement 
du coefficient de diffusion au cours du temps, les résultats numériques obtenus avec une 
simple variation du coefficient de diffusion sur les simulations montrent que si l’on augmente 
le coefficient de diffusion d’un facteur 10, le volume sédimentaire total augmente, quant à lui, 
de moins d’un facteur 10 sur une durée d’enregistrement de 180 Ma. Or les changements 
climatiques sont rapides (quelques millions d’années) et ne peuvent donc pas expliquer cette 
différence entre les volumes calculés par Flex3D et les volumes mesurés sur les systèmes 
naturels. Quant à l’hypothèse d’une surrection, pour produire une augmentation du volume 
sédimentaire total d’un facteur 10 sur la simulation de référence, il serait nécessaire d’éroder 
entièrement plus de 1000 m d’épaisseur de roches soulevées sur une superficie de 1090 km x 
2440 km de côté. Des phases de surrection ont bien été mises en évidence au Néogène sur les 
marges passives nord-américaines (Japsen et Chalmers, 2000; Peulvast et al., 1996) et plus de 
3 km de dénudation ont été quantifiés sur la marge passive est-américaine pendant le 
Cénozoïque (Boettcher et Milliken, 1994; Miller et Duddy, 1989). Ces données géologiques 
montrent donc que l’hypothèse de surrection post-rift de la marge est-américaine n’est pas à 
exclure pour expliquer ces différences de volume entre le système naturel et les simulations 
numériques. (références à citer pour montrer que flux doit avoir une source distante, 
intracontinentale, voir Delphine) Une différence d’un facteur 10 minimum peut donc être 
expliquée soit par un flux externe à la marge, soit par une surrection post-rift affectant la 
marge passive. Pour approfondir cette étude, il serait donc nécessaire d’étudier, dans un 
premier temps, le volume sédimentaire produit dans le cas d’une surrection d’une marge 
passive, et, dans un second temps, d’ajouter sur les simulations une source de flux 
sédimentaire externe à la simulation. 
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8.1.4.2.EVOLUTION POST-RIFT DU FLUX SEDIMENTAIRE 
Les résultats sur l’évolution post-rift du flux sédimentaire calculée sur les différentes 
simulations réalisées au cours des Chapitres 5, 6 et 7 sont synthétisés sur la Figure 126 - A). 
Cette figure décrit l’évolution du flux sédimentaire sur la simulation de référence et sur des 
simulations soumises à une isostasie flexurale minimale (longueur de zone amincie de 610 km 
et profondeur de fibre de 10 km) et maximale (longueur de zone amincie de 55 km et 
profondeur de fibre de 35 km). Nous présentons ici les résultats sur les simulations soumises à 
une isostasie flexurale limite car la variation du flux sédimentaire y est maximale sur les 
premiers temps des simulations. En effet, si le coefficient de diffusion exerce le contrôle le 
plus important sur le volume sédimentaire solide, la variation de l’évolution du flux 
sédimentaire produite par une variation du coefficient de diffusion est plus faible sur les 
premiers pas de temps des simulations que celle produite par une variation limite de 
l’isostasie flexurale. 
L’analyse de l’évolution du flux sédimentaire calculée par Flex3D sur les différentes 
simulations numériques réalisées au cours des Chapitres 5, 6 et 7 a été présentée dans la partie 
8.1.3.3 sur l’évolution post-rift du flux de roches dénudées. Cette analyse montre qu’une 
relaxation de l’épaulement de rift produit un pic de flux entre t0 et t10 Ma, suivi par une 
décroissance forte et rapide du flux en 10 ou 20 Ma. Le flux sédimentaire reste ensuite très 
faible au cours du post-rift. 
La comparaison de ces résultats avec les flux sédimentaires publiés sur des marges 
passives naturelles (Figure 126 - B) montre également la présence d’un pic de flux juste après 
le rifting et une décroissance rapide du flux en 10-20 Ma sur les systèmes naturels. Cette 
comparaison montre également que les valeurs des pics de flux calculés par Flex3D sont 
cohérentes avec celles des pics mesurés sur certaines marges passives juste après le rifting : 
∼2,6 .104 Km3/Ma sur la marge est-américaine, ∼1,2 .104 Km3/Ma sur la marge namibienne, 
∼5 .104 Km3/Ma sur la marge sud-est brésilienne. Ensuite, comme observé dans le cas de 
l’évolution post-rift du flux de roches dénudées (voir partie 8.1.3.3), l’évolution du flux 
sédimentaire sur les marges passives naturelles (marges gabonaise, namibienne, est-
américaine, Figure 126 - B) devient différente de celle calculée par Flex3D sur les différentes 
simulations réalisées au cours des Chapitres 5, 6 et 7. En effet, ces marges présentent un ou 
deux pics de flux supplémentaires au cours du post-rift. Ces pics sont associés dans la 
bibliographie à différents processus non pris en compte dans la modélisation : surrection post-
rift, changement climatique, chute du niveau marin. Mais, les pics de flux sédimentaire post-
rift peuvent également être produits par des flux sédimentaires externes, d’origine 
intracontinentale. 
En résumé, la comparaison entre le flux sédimentaire produit sur nos simulations et les 
études indépendantes sur les évolutions naturelles du flux sédimentaire et du flux de roches 
dénudées montre la formation d’un pic de dénudation ou de sédimentation vers la fin du 
rifting. Ces pics sont produits par la relaxation rapide de l’épaulement de rift en 10 Ma. En 
revanche et contrairement aux données géologiques, le flux sédimentaire produit ensuite sur 
les simulations devient faible tout au long du post-rift. Ceci montre que le couplage entre les 
processus de surface, l’isostasie flexurale et les processus thermiques ne peut pas expliquer 
les variations post-rift de la dénudation et de la sédimentation observées sur les systèmes 
naturels. Ces variabilités ne peuvent être expliquées que par des processus non compris dans 
Flex3D : la surrection et un flux sédimentaire externe. Cette étude sur l’évolution post-rift du 
flux sédimentaire confirme et complète donc les perspectives de travail émises dans la partie 
partie 8.1.3.3 sur l’évolution post-rift des roches dénudées : remplacement de la loi de 
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diffusion par une loi de diffusion-advection pour approximer les processus de surface en 
domaine continental, application dans Flex3D d’un processus de surrection et enfin ajout d’un 
flux sédimentaire local externe aux simulations. 
 
Figure 126 : évolution temporelle du flux sédimentaire. 
A) évolution temporelle du flux sédimentaire calculée sur la simulation de référence, sur la simulation 
affectée par une isostasie flexurale minimale, et sur la simulation affectée par une isostasie flexurale 
maximale. Voir texte pour plus de détails et voir partie 7.6. B) évolution temporelle du flux sédimentaire 
mesurée sur quelques marges passives naturelles. 
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8.1.4.3.EVOLUTION DES PENTES DES PRISMES SEDIMENTAIRES AU 
COURS DU POST-RIFT 
Les résultats sur l’évolution post-rift des pentes des prismes sédimentaires sont 
synthétisés sur la Figure 127. Celle-ci décrit l’évolution temporelle de la pente sédimentaire 
sur les simulations cylindriques soumises à un coefficient de diffusion faible (Kdcontinental = 1 
.1010 m2/Ma et Kdmarin = 1 .108 m2/Ma), à un coefficient de diffusion de référence (Kdcontinental 
= 3 .1010 m2/Ma et Kdmarin = 3 .108 m2/Ma) et à un coefficient de diffusion fort (Kdcontinental = 2 
.1011 m2/Ma et Kdmarin = 2 .109 m2/Ma) (voir Chapitre 6 pour plus de détails). Nous avons 
comparé ces résultats avec les pentes régionales mesurées sur des marges passives actuelles 
dans le Chapitre 4. Les pentes sédimentaires des simulations sont des pentes maximales qui 
ont été mesurées au niveau du point d’inflexion de la topographie du prisme sédimentaire. 
Quant aux pentes sédimentaires régionales des systèmes naturels, elles ont été mesurées entre 
le sommet du talus continental et le pied du glacis du prisme sédimentaire (voir Figure 44 et 
Chapitre 4 pour plus de détails). 
 
Figure 127 : évolution temporelle de la pente sédimentaire calculée pour des coefficients 
de diffusion faibles, forts, et de référence.  
Kdc : coefficient de diffusion continental ; Kdm : coefficient de diffusion marin. Carrés : coefficient de 
diffusion faible : Kdcontinental = 1 .1010 m2/Ma et Kdmarin = 1 .108 m2/Ma. Losange : coefficient de diffusion de 
référence : Kdcontinental = 3 .1010 m2/Ma et Kdmarin = 3 .108 m2/Ma. Croix : coefficient de diffusion 
fort :Kdcontinental = 2 .1011 m2/Ma et Kdmarin = 2 .109 m2/Ma. Cercles : pentes sédimentaires régionales 
mesurées sur différentes marges passives actuelles. Voir Chapitre 4 pour plus de détails. 
Les résultats numériques montrent une décroissance des pentes sédimentaires suivant 
une courbe de type exponentiel. Ces évolutions temporelles sont contrôlées principalement 
par la loi de diffusion incluse dans Flex3D. En effet, de par cette loi, la pente sédimentaire est 
proportionnelle au flux sédimentaire continental et cette proportionnalité dépend d’une 
constante : le coefficient de diffusion marin. Ces évolutions des pentes traduisent donc, d’une 
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part, la capacité d’érosion, de transport et de sédimentation en domaine marin qui est 
représentée par le coefficient de diffusion marin, et d’autre part, l’évolution temporelle du 
flux sédimentaire continental. Or, celui-ci décroît au cours du temps, du fait de la relaxation 
de l’épaulement de rift et de la diminution au cours du temps de l’efficacité des processus de 
surface (voir partie 8.1.4.2). 
La comparaison de l’évolution des pentes sédimentaires des simulations avec les 
pentes sédimentaires régionales des systèmes naturels montre que ces dernières sont 
majoritairement comprises entre les courbes d’évolution minimale et maximale des pentes 
calculées par Flex3D en fonction des coefficients de diffusion marins et continentaux. Seules 
3 données sur 11 sont supérieures aux valeurs de pentes modélisées : les pentes sédimentaires 
des marges norvégienne, ibérique et nord-américaine. Si la pente élevée de la marge nord-
américaine reste inexpliquée (probable origine tectonique), celles des marges ibérique et 
norvégienne peuvent être expliquées par une compression des marges au cours du post-rift 
(marge norvégienne, Brekke, 2000; Grunnaleite et Gabrielsen, 1995; Lundin et Doré, 2002 ; 
marge ibérique, ex : Alves, 2003). Cette compression serait due au ridge-push dans le cas de 
la marge norvégienne (Boldreel et Andersen, 1998; Lundin et Doré, 2002; Vagnes et al., 
1998) et à la compression pyrénéenne dans le cas de la marge ibérique (ex : Alves, 2003). Ces 
résultats valident donc notre méthode de calibration du coefficient de diffusion présentée dans 
le Chapitre 4, et ils indiquent que les pentes sédimentaires sur la majorité des marges étudiées 
semblent se rééquilibrer au cours du temps.  
Pour approfondir cette étude, il serait désormais nécessaire d’analyser et quantifier les 
conséquences de l’ajout de phases de surrection post-rift ou d’un flux sédimentaire externe 
sur l’évolution des pentes sédimentaires. Ceci permettrait de comprendre dans quelle mesure 
ces processus affecteraient les pentes sédimentaires. 
8.1.4.4. ENREGISTREMENT STRATIGRAPHIQUE POST-RIFT 
Nous présentons maintenant les conséquences des mouvements verticaux post-rift sur 
l’enregistrement stratigraphique des marges passives. Dans une première sous-partie, nous 
présentons la séquence stratigraphique progradante-aggradante produite par une marge 
passive soumise uniquement à des processus thermiques, une isostasie flexurale et des 
processus de surface. La seconde sous-partie présente notre étude sur la formation de surfaces 
d’érosion au sein des prismes sédimentaires sur les différentes simulations étudiées au cours 
des Chapitres 5, 6 et 7.  
8.1.4.4.1. SEQUENCE PROGRADANTE-AGGRADANTE 
L’analyse de la stratigraphie sur les différents prismes sédimentaires modélisés au 
cours des Chapitre 5, 6 et 7 montre, sur l’ensemble des simulations, une séquence 
stratigraphique progradante-aggradante (Figure 128). Ceci signifie qu’une marge passive 
soumise à des processus de surface, des processus thermiques, une isostasie flexurale et dont 
les caractéristiques (distribution des épaisseurs crustales, profondeur de fibre, épaisseur 
lithosphérique, coefficients de diffusion marin et continental, densités lithosphériques) sont 
contraintes par des données géologiques, présente un enregistrement stratigraphique 
uniquement progradant-aggradant au cours du post-rift.  
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Figure 128 : stratigraphie du prisme sédimentaire de la simulation de référence, à t140 
Ma. 
La comparaison de ces résultats avec des enregistrements stratigraphiques publiés sur 
des marges passives naturelles montre également une tendance très générale à la 
progradation-aggradation sur des coupes stratigraphiques réalisées sur les marges marocaines 
(coupes au sud du pays, Labails, 2007), mauritaniennes (coupes au nord du pays, Wissmann, 
1982), angolaises (coupe au nord de l’Angola, Lavier et al., 2001), sud-africaines (coupe au 
sein du prisme de l’Orange, au Nord du pays, Brown et al., 1995b). Cependant, une analyse 
plus détaillée des enregistrements stratigraphiques sur les marges passives naturelles montre 
des changements de séquences au cours du post-rift. En effet, les séquences peuvent alterner 
entre des phases progradantes et/ou aggradantes et des phases rétrogradantes.  
Les travaux publiés par van Balen et al. (1995) sont cohérents avec ces observations. 
En effet, les résultats de van Balen et al. (1995) (voir partie 1.6.2.1) montrent, comme les 
résultats de notre étude, que le flux sédimentaire local produit par la relaxation de 
l’épaulement de rift au début de l’histoire pos-rift de la marge est enregistré par le bassin 
sédimentaire sous la forme d’une séquence progradante. Ces travaux montrent ensuite, et 
contrairement aux séquences stratigraphiques produites par Flex3D au cours des Chapitres 5, 
6 et 7, que la séquence stratigraphique évolue ves une phase de rétrogradation qui est produite 
par la diminution du flux sédimentaire et par l’augmentation de l’accomodation créée par la 
subsidence thermique. Cette différence de résultats entre les deux études peut être expliquée 
par l’utilisation de lois différentes pour approximer les processus de surface en domaine 
continental. En effet, si van Balen et al. (1995) utilisent une loi de diffusion-advection en 
domaine continental, nous utilisons quant à nous une loi de diffusion simple. Les flux 
sédimentaires ainsi produits sur les deux études sont donc différents. 
Pour approfondir notre étude sur l’enregistrement stratigraphique des mouvements 
verticaux post-rift affectant une marge passive, il est donc nécessaire, dans un premier temps, 
de modifier la loi de diffusion approximant les processus de surface continentaux dans 
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Flex3D par une loi de diffusion-advection. De plus, les volumes sédimentaires déposés dans 
les bassins des simulations étant très inférieurs à ceux estimés sur des marges naturelles (voir 
partie 8.1.4.1), il serait nécessaire, dans un second temps, d’étudier les conséquences de 
phases de surrection post-rift et d’ajout de flux sédimentaires externes aux marges, sur 
l’enregistrement stratigraphique des prismes sédimentaires. 
8.1.4.4.2. FORMATION DE SURFACES D’EROSION AU SEIN DES 
PRISMES SEDIMENTAIRES 
Les précédentes études numériques ont principalement montré que le couplage entre 
l’isostasie flexurale et les processus de surface crée des surfaces d’érosion au sommet du 
prisme sédimentaire (van Balen et al., 1995). Si l’étude des différents prismes sédimentaires 
produits par Flex3D au cours des Chapitres 5, 6 et 7 confirme également la formation de 
surfaces d’érosion au sommet des prismes sédimentaires tout au long du post-rift, celles-ci 
sont disposées le plus souvent en éventail (Figure 128 et Figure 129). En effet, contrairement 
aux travaux de van Balen et al. (1995) où les séquences stratigraphiques sont uniquement 
progradantes au début des simulations, les séquences stratigraphiques produites par Flex3D 
ont également une composante aggradante qui explique cette forme en éventail des surfaces 
d’érosion. De plus, l’analyse de l’évolution temporelle des prismes sédimentaires décrits dans 
les Chapitres 5, 6 et 7 montre également que la phase d’érosion la plus importante du prisme 
est située au début du post-rift lorsque la pente sédimentaire est la plus forte (Figure 128 et 
Figure 129). Les produits de l’érosion du sommet des prismes sédimentaires sont ensuite 
redéposés au cours du post-rift à la base des prismes. Ceci montre un processus de 
cannibalisation des prismes sédimentaires au cours du temps. Il est à noter que les processus 
de surface créent également, entre t0 et t10 Ma, une surface d’érosion localisée sur le socle, à 
la base du prisme sédimentaire. Ceci signifie qu’une partie négligeable du flux sédimentaire, 
entre t0 et t10 Ma, est également produite par l’érosion du socle du domaine aminci. 
La comparaison des résultats de nos simulations avec les profils stratigraphiques des 
bassins des marges mauritanienne (Bussell et al., 2001) et sénégalaise (Bungener, 1995), 
montre également la présence, sur les systèmes naturels, de surfaces d’érosion localisées sous 
le talus continental ou sous la rupture de pente entre le plateau continental et le talus. 
Différentes hypothèses peuvent expliquer les surfaces d’érosion au sein d’un prisme 
sédimentaire de marge : des phases de surrection post-rift, une chute du niveau marin, un 
changement climatique ou l’érosion par des courants marins… Cependant, les hypothèses 
proposées font souvent appel à un processus ponctuel et régional mais rarement à un 
processus général. Or, les résultats de notre étude montrent que le simple couplage entre les 
processus de surface et la réponse isostatique du système peut produire des surfaces d’érosion 
au sein d’un prisme sédimentaire. Cependant, celles-ci restent localisées au sommet du prisme 
sédimentaire et ne peuvent donc pas expliquer les grandes surfaces d’érosion observées le 
long des coupes des prismes de marges passives naturelles (ex : marge nord-namibienne, voir 
Chapitre 2). Pour approfondir nos connaissances, il serait désormais nécessaire d’imposer 
dans Flex3D un processus de surrection et d’analyser ensuite les conséquences sur la 
formation de surfaces d’érosion au sein des prismes sédimentaires. 
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Figure 129 : évolution temporelle des surfaces d’érosion sur le bassin sédimentaire de la 
simulation de référence. 
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8.2. EVOLUTION POST-RIFT DE LA MARGE NORD-
NAMIBIENNE 
Dans cette deuxième partie du chapitre, nous étudions, au moyen du modèle 
numérique Flex3D, l’évolution des mouvements verticaux post-rift le long de la marge nord-
namibienne et leur enregistrement par la dénudation continentale et par le bassin sédimentaire 
de la marge. Nous confrontons les principaux résultats obtenus avec les données géologiques 
de la marge nord-namibienne, présentées dans la partie 2.2. La comparaison des principaux 
résultats obtenus à partir de la modélisation numérique avec ceux extraits de la marge nord-
namibienne nous permet ainsi : 
• de tester directement les principaux résultats de notre première étude paramétrique 
avec les données géologiques obtenues sur un système naturel bien étudié ; 
• de préciser notre compréhension sur la part des processus thermiques, celle des 
processus flexuraux, et celle des processus non modélisés dans Flex3D (ex : 
surrection post-rift), dans l’évolution des mouvements verticaux post-rift mesurés 
le long de la marge nord-namibienne ; 
• de préciser également notre compréhension sur l’enregistrement des mouvements 
verticaux post-rift par la dénudation continentale et par le bassin sédimentaire de 
la marge passive nord-namibienne.  
Nous présentons, dans une première sous-partie, la calibration des différents 
paramètres nécessaires à la réalisation de la simulation numérique. Puis, dans la seconde et la 
troisième sous-partie, nous présentons respectivement l’évolution post-rift de la géométrie 
crustale et notre étude sur l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux post-rift le 
long de la marge nord-namibienne. Ensuite, les quatrième et cinquième sous-parties 
présentent respectivement les résultats sur la dénudation totale le long de la marge à t130 Ma, 
âge de la marge, et sur l’évolution post-rift du flux sédimentaire enregistré dans le bassin 
sédimentaire. Enfin, nous présentons dans une sixième et dernière sous-partie, nos résultats 
sur l’enregistrement des mouvements verticaux post-rift par le bassin sédimentaire. 
8.2.1. CALIBRATION DES PARAMETRES 
Pour réaliser une simulation produisant une réponse physique cohérente avec celle du 
système naturel, il est nécessaire de contraindre les valeurs paramétriques de Flex3D en 
fonction des caractéristiques géologiques de la marge nord-namibienne. Ces valeurs 
paramétriques sont résumées sur la Figure 130.  
Nous avons tout d’abord déterminé la dimension de la grille numérique par rapport 
aux dimensions de la carte géologique de la Namibie : 13°x13° (voir partie 2.2.2). Cette grille 
présente une résolution de 256 x 256 cellules et une taille de 1444 x 1444 km. Concernant la 
gravité, le coefficient d’expansion thermique, le module de Young, le coefficient de poisson, 
la profondeur de compaction et la température à la base de la lithosphère, nous avons utilisé 
les valeurs communément admises. L’épaisseur de croûte continentale de référence a été 
définie à 36 km d’épaisseur (voir Chapitres 2 et 3). Nous présentons la calibration des 
épaisseurs élastiques et lithosphériques dans la première sous-partie 8.2.1.1. Puis, dans la 
sous-partie suivante 8.2.1.2, nous présentons la distribution de l’épaisseur crustale utilisée 
dans notre étude. Dans une troisième sous-partie, nous présentons la calibration de la 
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profondeur de fibre (voir sous-partie 8.2.1.3) et dans une quatrième sous-partie, la calibration 
des différentes densités de la lithosphère (manteau lithosphérique, croûte continentale, 
sédiments). Enfin, dans la dernière sous-partie 8.2.1.5, nous présentons les coefficients de 
diffusion que nous avons utilisés en milieu continental et marin. 
 
Figure 130 : paramètres utilisés dans la simulation de la marge nord-namibienne. 
8.2.1.1.EPAISSEURS ELASTIQUE ET LITHOSPHERIQUE 
Il faut savoir que, pour tenir compte de l’augmentation, au cours du temps, de la 
rigidité flexurale avec le refroidissement de la lithosphère, l’épaisseur élastique dans Flex3D 
est définie par rapport à une isotherme. Nous avons calibré cette isotherme dans Flex3D à 
partir de travaux généraux publiés, de la rhéologie de la lithosphère namibienne et des limites 
du modèle numérique. En effet, l’une des conditions limites de Flex3D est qu’il ne prend pas 
en compte la croûte océanique. Or celle-ci présente des propriétés rhéologiques très 
différentes de celles de la croûte continentale. En effet, la composition chimique de la croûte 
continentale (roches granitiques à dioritiques) est différente de celle de la croûte océanique 
(roches basaltiques puis gabbro). La croûte océanique est donc plus dense que la croûte 
continentale. D’autre part, si la croûte continentale est composée de deux épaisseurs : une 
croûte continentale supérieure fragile et une croûte continentale inférieure ductile, la croûte 
océanique est quant à elle caractérisée par une seule croûte fragile. Ces deux types de croûte 
se déforment donc de manière différente. Concernant la rhéologie de la marge namibienne, 
celle-ci présente un âge thermique relativement jeune : ∼180 Ma, c’est-à-dire l’âge d’initiation 
du rifting amenant à l’ouverture de l’Océan Atlantique Sud. Au regard de précédents travaux 
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publiés (Beaumont et al., 1982; Burov et Diament, 1995; Watts et al., 1982), l’absence de 
croûte océanique dans le modèle Flex3D, et le jeune âge thermique de la lithosphère 
namibienne indiquent qu’une isotherme de 450°C semble appropriée pour définir l’épaisseur 
élastique. En effet, selon ces auteurs, l’isotherme 450°C semble être l’isotherme la mieux 
adaptée pour définir l’épaisseur élastique aussi bien au niveau de la lithosphère continentale 
qu’au niveau de la lithosphère océanique. Enfin, Burov et Diament (1995) montrent qu’une 
lithosphère continentale thermiquement jeune est caractérisée par une épaisseur élastique qui 
correspond à la profondeur de l’isotherme ∼450°C. 
L’épaisseur lithosphérique a été déterminée, quant a elle, à partir des travaux publiés 
d’Artemieva (2006) (voir partie 2.5.1 et Figure 25). Ces données indiquent une épaisseur 
lithosphérique importante atteignant ∼150 km, causée par la présence du craton du Congo. 
Cette épaisseur indique une lithosphère namibienne froide et présentant une importante 
rigidité flexurale. 
8.2.1.2.DISTRIBUTION DE L’EPAISSEUR CRUSTALE 
La distribution de l’épaisseur crustale imposée à Flex3D doit correspondre à la 
distribution de l’épaisseur crustale de la marge au moment de la rupture continentale. En effet, 
le rifting étant considéré comme instantané dans Flex3D, le t0 des simulations produites par 
Flex3D correspond au début du post-rift. Or, s’il n’est pas possible de connaître précisément 
la distribution spatiale de l’épaisseur crustale de la marge namibienne à la fin du rifting, on 
peut considérer en revanche que la distribution de l’épaisseur crustale d’une marge passive est 
acquise à la fin du rifting et évolue ensuite faiblement au cours du post-rift (réajustement, 
faible reprise en compression, érosion continentale de quelques kilomètres). L’épaisseur 
crustale actuelle serait donc faiblement modifiée par rapport à celle acquise à la fin du rifting. 
Partant de ce constat, nous avons donc défini une distribution crustale simplifiée de la marge 
namibienne à partir de la coupe crustale décrite dans la partie 2.2.2 (voir Figure 131 ci-
dessous).  
 
Figure 131 : coupe crustale de la marge nord-namibienne. 
Figure d’après Deschamps et al., inprep. Pour plus de détails voir le partie 2.2 du Chapitre 2. 
A cela, nous avons ajouté, au niveau du domaine de transition entre la croûte amincie 
et la croûte non amincie, quelques kilomètres d’épaisseur crustale (jusqu’à 6 km) afin de 
prendre en compte les épaisseurs de roches dénudées au cours du post-rift, sur cet endroit de 
la marge nord-namibienne : estimation de 2 à 6 km d’épaisseur de roches volcaniques 
dénudées (Deschamps et al., inprep, voir partie 2.2). Si ces épaisseurs dénudées ne 
correspondent pas à du socle continental, nous les avons néanmoins prises en compte dans 
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notre modèle de distribution de l’épaisseur crustal, ainsi que l’épaisseur des SDR situées près 
de la transition océan-continent (TOC). Nous n’avons en revanche pas pris en compte 
l’épaisseur du sous-placage localisé sous les SDR. Ces choix se justifient : 
• par un soucis de simplification du modèle crustal, 
• par le fait que dans le cadre de ce mémoire, nous ne prenons pas en compte les 
processus mantéliques comme le sous-placage sous le moho, 
• enfin, pour étudier la réponse physique du système à une dénudation de quelques 
kilomètres. 
Ce modèle d’épaisseur crustale est décrit sur la Figure 132. Il est caractérisé par une 
épaisseur de 38 km au niveau du domaine non aminci et par une longueur totale de la zone 
amincie de ∼400 km. La distribution de l’épaisseur crustale le long de la croûte amincie 
présente une variation complexe puisqu’elle est divisée en cinq parties principales décrites 
depuis le domaine continental vers le domaine marin : 
1°) une diminution faible au début de la zone amincie (diminution de 38 km à 34 km 
sur une distance de 65 km). Cette partie correspond à la région du Messum Crater 
et de Cape Cross sur la marge namibienne (voir Figure 131) ; 
2°) une diminution forte (34 km à 9 km sur une distance de 120 km) représentant la 
zone amincie entre Cape Cross et la fosse (voir Figure 131) ;  
3°) une épaisseur crustale de 9 km distribuée sur une distance de 22 km. Cette partie se 
situe au niveau de la base du graben (voir partie 2.2 et Figure 131) ; 
4°) un plateau crustal épais de 15 km et long de 100 km, dont l’épaisseur inclut celle 
des SDR observés sur le système naturel (voir Figure 133) ;  
5°) une derniere décroissance de l’épaisseur crustale sur une distance de ∼85 km avant 
d’atteindre l’épaisseur crustale océanique que nous considérons comme normale (7 
km) malgré des variations locales d’épaisseur (valeur minimale de ~5 km près de la 
TOC). Cette faible différence ne sera pas sensible sur les résultats de la 
modélisation numérique.  
 
Figure 132 : distribution de l’épaisseur crustale. 
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8.2.1.3.PROFONDEUR DE FIBRE 
Nous avons calibré la profondeur de fibre en fonction de l’épaisseur de la lithosphère 
(150 km) et de la géométrie de la zone amincie à t0 (géométrie du Moho, géométrie du socle) 
(voir partie 1.2.1). En effet, l’importante épaisseur lithosphérique namibienne indique une 
forte résistance de la lithosphère et par conséquent une profondeur de fibre élevée (∼30 km, 
voir partie 1.2.3). De plus, le fibre étant une couche très résistante au sein de la lithosphère 
modélisée, la position verticale et la déformation de ce fibre sous l’effet de l’isostasie vont en 
partie contraindre la géométrie de la zone amincie à t0 (géométrie du Moho, géométrie du 
socle) (voir partie 1.2.1). Cette géométrie va ensuite évoluer sous l’effet de la subsidence 
thermique et de la charge sédimentaire au cours du post-rift (approfondissement de la fosse et 
subsidence de la zone amincie, voir partie 5.2). Pour affiner notre calibration de la profondeur 
de fibre, il est donc nécessaire d’analyser la géométrie de la zone amincie namibienne. Or 
celle-ci a comme particularité de présenter une fosse profonde et très locale, située au milieu 
de la zone amincie. Cette fosse n’est pas le résultat d’une déformation flexurale de la marge 
namibienne, elle correspond à un graben formé au plus tard à partir du jurassique inférieur. 
L’approfondissement de la fosse est donc essentiellement dû au jeu des failles normales du 
graben, au cours du rifting. Malgré son origine structurale, cette fosse est une contrainte 
importante pour calibrer la profondeur de fibre. En effet, les géométries du Moho et du socle, 
à t0, sont principalement contrôlées par la distribution de l’épaisseur crustale de la zone 
amincie, ainsi que par la profondeur de fibre (voir parties 7.4 et 7.5). Si la distribution de 
l’épaisseur crustale est contrainte par la coupe crustale de la marge nord-namibiennne (voir 
Figure 131), la profondeur de fibre nécessite en revanche une calibration empirique. 
L’analyse des résultats paramétriques montre qu’étant donné la distribution complexe de 
l’épaisseur crustale le long de la zone amincie namibienne, seul un état flexural important à la 
fin du rifting, c’est-à-dire une profondeur de fibre importante (∼30 km), permettrait d’obtenir, 
au niveau de la fosse, des géométries du socle et du Moho cohérentes avec les données 
géologiques. 
8.2.1.4.LES DENSITES LITHOSPHERIQUES 
Pour déterminer les valeurs moyennes des densités crustales, mantéliques et 
sédimentaires, nous avons utilisé un modèle de densité synthétique réalisé par Gladczenko et 
al. (1998), à partir principalement de différentes données de densités publiées. Malgré de 
nombreuses intrusions mafiques issues de la province volcanique Parana-Etendeka (principale 
phase il y a 132 Ma, à la fin du rifting), le modèle montre une densité moyenne normale de la 
croûte continentale (2800 kg/m3). Ce modèle montre ensuite que la densité du manteau est 
également normale : 3300 kg/m3. Enfin, concernant la densité moyenne du prisme 
sédimentaire, celle-ci est très variable puisque les densités sont comprises entre 2700 kg/m3 
au sein du graben (sédiments métamorphisés ou composition cristalline des dépôts 
sédimentaires - Gladczenko et al., 1998) et 1900 kg/m3 au niveau du dernier dépôt 
sédimentaire daté du Cénozoïque (densité faible due à un mélange d’eau et de sédiments). 
Considérant cette variabilité des densités et la présence de coulées volcaniques au sein du 
prisme sédimentaire (Light et al., 1992), nous avons approximé la densité moyenne du prisme 
sédimentaire par une valeur communément admise de 2400 kg/m3 à laquelle nous avons 
ajouté arbitrairement 50 kg/m3 afin de rendre compte des densités locales plus importantes au 
sein du prisme. 
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8.2.1.5.COEFFICIENT DE DIFFUSION CONTINENTAL ET MARIN 
Nous avons défini les coefficients de diffusion en milieu continental et marin à partir 
de l’étude quantitative décrite dans le Chapitre 4 et de la pente du prisme sédimentaire 
namibien. En effet, la pente mesurée sur le profil crustal de Gladczenko et al. (1998) est de 
0,9° tandis que les coefficients de diffusion continentaux calculés dans le Chapitre 4, à partir 
de la variation temporelle des vitesses de sédimentation sur la marge namibienne (données 
extraites de l’étude de Gallagher et Brown, 1999b), varient entre 3 .1010 m2/Ma et 7 .1010 
m2/Ma (voir Figure 51). Or, nous avons montré dans ce même chapitre que le coefficient de 
diffusion continental de 3 .1010 m2/Ma et le coefficient de diffusion marin de 3 .108 m2/Ma 
sont les plus adaptés pour reproduire dans Flex3D, le flux et la pente sédimentaires mesurés 
sur les marges passives naturelles. En effet, ces coefficients produisent sur la simulation de 
référence une pente sédimentaire de 0,7° à t140 Ma, c’est-à-dire une valeur proche de celle 
mesurée sur la marge namibienne. Nous avons donc utilisé ces coefficients de diffusion dans 
notre étude. 
8.2.2.  EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE CRUSTALE 
Nous présentons maintenant notre étude sur l’évolution post-rift de la géométrie 
crustale de la marge namibienne. Pour présenter ce travail, nous présentons, sur la Figure 133, 
les géométries crustales produites par le modèle Flex3D au temps initial (t0, Figure 133 A) et 
au temps t130 Ma (Figure 133 B), c’est-à-dire environ l’âge actuel de la marge nord-
namibienne. Nous comparons cette dernière géométrie avec la coupe crustale de la marge 
nord-namibienne, décrite dans le Chapitre 2 (Figure 133 C). 
8.2.2.1. GEOMETRIE CRUSTALE A T0 
La géométrie crustale initiale, calculée par le modèle numérique, est principalement 
caractérisée, d’une part, par un épaulement de rift important de 220 km de long et 3,7 km 
d’amplitude maximale, et d’autre part, par deux fosses situées au niveau du domaine aminci : 
une majeure correspondant au graben (~4,1 km de profondeur par rapport au plancher moyen 
océanique et ~6,5 km de profondeur par rapport au sommet du plateau crustal) et une seconde 
mineure située à la transition entre le plateau crustal et la croûte de 7 km d’épaisseur (~700 m 
de profondeur par rapport au plancher moyen océanique). Ces deux fosses se retrouvent sur la 
géométrie crustale à t140 Ma ainsi que sur la coupe crustale de la marge nord-namibienne. 
Si nous avons montré dans le Chapitre 2 qu’une isostasie locale (modèle d’Airy-
Heiskanen) permet de produire, à la fin du rifting, une hauteur du domaine de transition de la 
marge nord-namibienne atteignant entre 1400 m et 2100 m d’altitude, notre étude numérique 
montre en revanche qu’une isostasie flexurale permet de produire, à t0, une hauteur du 
domaine de transition atteignant jusqu’à 3 700 m au sommet de l’épaulement de rift. 
L’amplitude de l’épaulement de rift est contrôlée principalement par la profondeur de fibre et 
par la distribution des épaisseurs crustales le long de la simulation. Or, cette distribution des 
épaisseurs crustales a la particularité de présenter localement une très faible épaisseur (9 km) 
au niveau de la fosse majeure. Cet amincissement très local de l’épaisseur crustale a donc des 
conséquences importantes sur l’état isostatique flexural du système. Or, cette fosse 
correspond à un graben qui a été formé au plus tard à partir du jurassique inférieur, c’est-à-
dire au moins 50 Ma avant la fin du rifting. Si sur la marge nord-namibienne, cette fosse a été 
remplie par des sédiments anté- et syn-rift, dans Flex3D, cette fosse est vide au temps initial.  
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Figure 133 : évolution post-rift de la géométrie crustale modélisée et comparaison avec 
la marge naturelle. 
A : géométrie crustale de la simulation à t0, c’est-à-dire à la fin du rifting ; B : géométrie crustale de la 
simulation à t130 Ma, c’est-à-dire actuellement ; C : géométrie crustale actuelle de la marge namibienne 
construite à partir de différentes données géologiques (données de terrain, profils sismiques publiés, bases 
de données crustales, sédimentaires et topographiques. Voir partie 2.2 pour plus de détails). Les profils 
des simulations ont été mis à l’échelle de la coupe crustale namibienne. 
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Cette différence entre les données naturelles et le modèle numérique constitue l’une 
des limites de notre étude. Si nous n’avons pas pris en compte les épaisseurs de sédiments 
anté- et syn-rift dans notre modèle de distribution des épaisseurs crustales, c’est parce que, 
pour étudier l’évolution post-rift de la marge passive nord-namibienne, il nous est nécessaire 
d’intégrer dans notre étude, l’état flexural produit à t0 par l’ensemble de l’amincissement 
crustal de la marge produit au cours des phases de rifting. La géométrie crustale ainsi produite 
à t0 présente des caractéristiques communes avec la géométrie crustale actuelle de la marge 
nord-namibienne (voir Figure 133) : présence de deux fosses et donc de deux zones de 
subsidence plus importante le long des domaines amincis de la simulation et du système 
naturel. En revanche, si on avait prit en compte les épaisseurs de sédiments anté- et syn-rift 
dans notre modèle de distribution des épaisseurs crustales, l’état flexural de la marge, à t0, 
aurait été sensiblement différent. En effet, ce modèle de distribution des épaisseurs crutales, 
associé à une profondeur de fibre de 30 km, aurait produit, le long du domaine aminci, une 
principale fosse près de la transition entre le plateau crustal et la croûte de 7 km d’épaisseur. 
Cette fosse serait également plus importante que celle décrite actuellement sur la marge nord-
namibienne. 
8.2.2.2.GEOMETRIE CRUSTALE A T130 MA 
L’analyse de la géométrie de la simulation à t130 Ma et sa comparaison avec la coupe 
crustale de la marge nord-namibienne montrent également la présence de ces deux fosses sur 
les deux types de données et une position verticale de la marge modélisée, inférieure de 
∼1000 m à celle de la marge nord-namibienne. En effet, tout d’abord, l’altitude moyenne de 
croûte non amincie sur la simulation est de -100 m contre 1200 m sur la marge nord-
namibienne. Ensuite, la profondeur de la croûte continentale de 7 km d’épaisseur (épaisseur 
de croûte représentant la croûte océanique dans Flex3D) et la profondeur du toit du plateau 
crustal sont à -6000 m environ sur la simulation numérique tandis que leur position est à -
5000 m environ sur la coupe crustale. Quant aux deux fosses, la base de la fosse majeure est 
positionnée à -12 000 m environ sur la simulation et à -11 000 m environ sur la coupe 
crustale. La base de la fosse mineure est positionnée, quant à elle, à -7700 m environ contre -
6800 m environ sur la coupe crustale. Ces données indiquent donc également une subsidence 
post-rift du domaine aminci, calculée sur la simulation numérique, identique à celle observée 
sur le système naturel. En revanche, la géométrie du Moho calculée par Flex3D au niveau de 
la zone amincie est différente de celle décrite sur la coupe crustale. Si le Moho calculé par 
Flex3D présente une remontée continue le long de la croûte amincie, celui décrit sur la coupe 
crustale présente une remontée discontinue au niveau de la fosse majeure.  
La différence d’élévation de ∼1000 m le long de la simulation numérique et le long de 
la marge nord-namibienne s’explique par l’absence actuellement de processus de surrection 
dans Flex3D. Cependant, cette différence d’élévation amène à deux principales conclusions : 
• elle confirme, de manière indépendante, nos résultats de la partie 2.13 sur les 
conséquences du contexte géologique régional sur la position verticale des marges 
passives. En effet, cette étude numérique et notre étude géologique, décrite dans le 
Chapitre 2, montrent toutes deux, à travers des données différentes, que la marge 
namibienne a été entièrement soulevée de 1000 m environ, aussi bien en domaine 
continental qu’en domaine marin. La comparaison entre les résultats numériques 
et les résultats géologiques montre également que la déformation produite par les 
processus locaux (processus thermiques, isostasie flexurale, processus de surface) 
le long du domaine aminci de la marge nord-namibienne semble avoir été peu 
modifiée par la surrection de la marge. Comme expliqué dans le Chapitre 2, cette 
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surélévation, aussi bien à terre qu’en mer, de la marge passive nord-namibienne ne 
peut être attribuée qu’à des processus mantéliques comme la remontée d’un 
plume. 
• La quantité de subsidence post-rift le long du domaine aminci de la marge nord-
namibienne, calculée par Flex3D à partir d’une géométrie amincie complexe, 
d’une subsidence thermique de type McKenzie (1978) et d’une épaisseur 
lithosphérique élevée (150 km), est cohérente avec celle observée sur le système 
naturel, malgré l’absence, dans la modélisation numérique, de croûte océanique et 
de sous-placage. La modélisation montre ainsi que les effets combinés de 
l’importante rigidité flexurale, produite par l’épaisseur lithosphérique élevée, et de 
la présence du plateau crustal, auraient donc limité, sur le système naturel, les 
effets subsidants du sous-placage au cours du post-rift. 
Cette bonne cohérence entre la subsidence et la géométrie du socle de la zone amincie 
calculées à t130 Ma par Flex3D, et celles mesurées actuellement sur la zone amincie du 
système naturel, montre donc que les différentes valeurs paramétriques que nous avons 
définies dans la partie précédente 8.2.1 sont bien appropriées pour modéliser l’évolution post-
rift de la marge nord-namibienne. En revanche, la différence de géométrie entre les Moho des 
zones amincies de la simulation à t130 Ma et de la marge nord-namibienne montre qu’un 
modèle de distribution des épaisseurs crustales, associé à une profondeur de fibre de 30 km, et 
soumis à des processus de surface, des processus thermiques et une isostasie flexurale, ne 
permet pas d’expliquer la géométrie du Moho de la marge nord-namibienne. Un 
épaississement local de la croûte au niveau de la discontinuité ou une diminution de la 
profondeur de fibre ne permettraient pas non plus de reproduire la géométrie du Moho 
observée sur le système naturel. En effet, une diminution de la profondeur de fibre produirait, 
au niveau du graben, une remontée locale du Moho et une diminution de la profondeur du 
graben tandis qu’un épaississement crustal local modifierait seulement la géométrie du socle 
et non la géométrie du Moho. Or, si dans Flex3D le rifting est considéré comme instantané, la 
géométrie du Moho sur le système naturel témoigne d’un amincissement qui s’est déroulé en 
plusieurs étapes : la lithosphère a été amincie une première fois lors d’une phase de rifting au 
Jurassique inférieur (rift Karoo) et une seconde fois lors d’une phase de rifting au Crétacé 
inférieur (Plus de 50 Ma d’écart entre les deux rifting). Ce dernier rifing s’est terminé cette 
fois-ci par une rupture continentale. Ces différences de géométrie entre le Moho de la 
simulation numérique et celui de la marge nord-namibienne peuvent donc s’expliquer 
probablement par l’hypothèse d’un rifting instantané dans le modèle numérique Flex3D. 
Concernant le bassin sédimentaire calculé par Flex3D et sa comparaison avec celui de 
la coupe crustale de la marge nord-namibienne, les données montrent, tout d’abord, que les 
épaisseurs des corps sédimentaires au sein du prisme sédimentaire modélisé sont très 
différentes de celles des corps sédimentaires observés sur la coupe crustale. En effet, sur la 
simulation numérique, le premier corps sédimentaire correspondant à l’érosion de 
l’épaulement de rift comble entièrement la fosse majeure et dépasse d’un à deux kilomètres 
environ au-dessus de cette fosse. Il est plus épais que celui observé sur la marge nord-
namibienne. Quant aux épaisseurs des corps sédimentaires post-rift calculées par Flex3D, 
elles sont moins épaisses que celles des corps sédimentaires post-rift décrits sur la coupe 
crustale. La comparaison entre les deux types de données montre ensuite que les prismes 
sédimentaires sur la simulation numérique et sur la coupe crustale présentent une étendue 
comparable le long du domaine aminci. 
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Du fait que le modèle numérique n’intègre pas préalablement les dépôts anté-rift au 
niveau du graben, les produits de l’érosion de l’épaulement de rift comblent donc directement 
et entièrement le graben. Quant aux épaisseurs des dépôts post-rift calculés par Flex3D, qui 
sont inférieures à celles mesurées sur le système naturel, elles confirment les résultats de notre 
première étude paramétrique (voir Chapitres 5, 6 et 7) : le flux sédimentaire local, produit au 
cours du post-rift par le couplage entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les 
processus de surface, est inférieur à celui mesuré dans les bassins sédimentaires des systèmes 
naturels.  
8.2.3. EVOLUTION DES MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT 
LE LONG DE LA MARGE  
Nous avons ensuite comparé les mouvements verticaux calculés par Flex3D au cours 
du temps et le long de la simulation, avec ceux mesurés le long du domaine aminci de la 
marge nord-namibienne (mesures réalisées, dans le domaine aminci, à partir du logiciel 
OSXBackstrip, et, dans le domaine continental, à partir d’un calcul de réajustement 
isostatique de type Airy-Heiskanen, voir partie 2.2 pour plus de détails). Nous avons respecté 
les mêmes pas de temps entre les deux données pour une meilleure comparaison. Si nous 
avons déjà comparé, au cours de la synthèse (voir partie précédente 8.1), les mouvements 
verticaux post-rift calculés par Flex3D le long de la simulation de référence avec ceux 
mesurés le long de la marge nord-namibienne, ici nous comparons directement les 
mouvements verticaux post-rift calculés par Flex3D le long de la simulation numérique 
calibrée à partir de la marge nord-namibienne (Figure 134 - A) avec ceux mesurés le long de 
la marge nord-namibienne (Figure 134 - B). Cette comparaison montre : 
• une bonne cohérence des mouvements verticaux au niveau du domaine aminci. En 
effet, sur les domaines amincis de la simulation et de la marge nord-namibienne, la 
subsidence est très faible sur les 40 premiers millions d’années (1,3 km maximum 
sur la simulation contre 1km maximum sur la marge naturelle). Elle diminue 
ensuite faiblement sur les 20 millions d’années suivants puis augmente sur les 70 
derniers millions d’années (1,5 km maximum sur la simulation contre 1km 
maximum sur la marge naturelle). 
• des mouvements verticaux qui s’inversent dans le temps au niveau des domaines 
de transition de la simulation et de la marge passive nord-namibienne. Cependant, 
les inversions et les amplitudes des mouvements verticaux sont très différentes 
entre les deux types de données. Si les mouvements verticaux calculés sur le 
domaine de transition de la marge namibienne sont caractérisés, entre 130Ma et 90 
Ma, par une quasi-absence de mouvements verticaux, puis, entre 90 et 66 Ma, par 
1000 m de surrection maximale, et enfin, entre 66 Ma et l’actuel, une subsidence 
pouvant atteindre au maximum 1000 m, les mouvements verticaux calculés par 
Flex3D sur le domaine de transition montrent en revanche une légère subsidence 
de -350 m entre t10 et t40 Ma, puis 65 m de surrection sur cette région entre t40 et 
t60 Ma, et enfin une surrection de 400 m entre t60 et t130 Ma.  
Enfin, cette comparaison entre les mouvements verticaux le long de la simulation et 
ceux le long de la marge nord-namibienne montre, sur les deux types de données, des courbes 
de subsidence au niveau du domaine aminci, intersectées, indiquant ainsi un différentiel de 
subsidence le long du domaine aminci.  
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Figure 134 : évolution post-rift des mouvements verticaux le long de la simulation et 
comparaison avec ceux de la marge naturelle. 
A :graphique au premier plan décrit la différence d’élévation calculée par Flex3D le long de la simulation, 
entre deux pas de temps. Les trois pas de temps ont été déterminés à partir de l’étude des mouvements 
verticaux sur la marge namibienne (voir Figure 134 B). Le pas de temps, entre t0 et t10 Ma, n’a pas été 
pris en compte du fait de la surestimation des mouvements verticaux produits par le rifting instantané 
(voir Chapitre 5). Le graphique en arrière plan décrit la géométrie crustale de la simulation à t130 Ma. B : 
géométrie crustale actuelle de la marge namibienne et, au-dessus, différence d’élévation entre deux pas de 
temps, le long du domaine aminci (voir partie 2.2 pour plus détails). L’extrémité continentale du domaine 
de transition sur la marge nord-namibienne est supposée correspondre avec l’extrémité du relief de la 
marge (longueur du relief : 550 km environ, voir Figure 50 B et Chapitre 2 pour plus de détails). Les 
graphiques A et B ont été mis à la même échelle. 
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Si l’évolution post-rift des mouvements verticaux du domaine aminci de la simulation 
est cohérente avec celle des mouvements verticaux post-rift mesurés sur la zone amincie de la 
marge nord-namibienne (pour plus de détails, voir sous-partie 8.2.2 sur l’évolution post-rift de 
la géométrie crustale de la marge nord-namibienne), en revanche, les mouvements verticaux 
post-rift calculés par Flex3D au niveau du domaine de transition sont en désaccord avec ceux 
calculés sur le domaine de transition du système naturel. Un couplage entre des processus 
thermiques, l’isostasie flexurale et des processus de surface est donc insuffisant pour 
expliquer cette différence entre la simulation et la marge passive nord-namibienne. D’autres 
processus, externes au système, sont donc à rechercher pour expliquer cette différence de 
comportement entre les deux types de données. Ces résultats sont comparables à ceux obtenus 
en comparant l’évolution post-rift des mouvements verticaux le long de la simulation de 
référence avec l’évolution post-rift des mouvements verticaux mesurés le long de la marge 
nord-namibienne. 
8.2.4. DENUDATION TOTALE LE LONG DE LA MARGE A T130 
MA 
Les résultats sur la dénudation totale à t130 Ma, le long de la simulation numérique, 
sont décrits sur la Figure 135.  
Les calculs du modèle Flex3D indiquent principalement une augmentation de la 
dénudation totale vers le domaine de transition entre le domaine non aminci et le domaine 
aminci, c’est-à-dire au niveau de l’emplacement de l’ancien épaulement de rift. Cette 
dénudation totale atteint localement 6 km maximum. Or, l’épaulement de rift initial présentait 
une amplitude maximale de 3,7 km. Donc, 3,7 km sur les 6 km de dénudation sont expliqués 
par l’érosion de l’épaulement de rift initial entre t0 et t10 Ma, et les 2,3 km de dénudation 
restants sont essentiellement produits, entre t10 Ma et t130 Ma, par l’érosion du domaine de 
transition et la réponse isostatique associée. Il est à noter que la localisation de l’épaulement 
de rift produit par le modèle numérique correspond, le long de la marge nord-namibienne, à la 
région où d’importantes épaisseurs de coulées volcaniques Etendeka (2 à 6 km) se sont mises 
en place et ont été en quasi-totalité érodées. Ces épaisseurs volcaniques ayant été prises en 
compte dans la construction du modèle de distribution des épaisseurs crustales (voir Figure 
132), les calculs de Flex3D montrent donc que ces épaisseurs volcaniques sont également 
érodées sur la simulation numérique. 
Ces résultats sur la dénudation totale le long de la simulation à t130 Ma sont donc 
cohérents avec les épaisseurs de dénudation mesurées sur la marge namibienne. En effet, 
comme expliqué dans la synthèse précédente (voir partie 8.1), les travaux de Cockburn et al. 
(2000) ont également montré que la quantité de dénudation augmente vers le littoral, sur le 
domaine de transition entre la croûte continentale amincie et la croûte continentale non 
amincie. Les quantités de dénudation mesurées sur la marge namibienne à partir de données 
de traces de fission montrent aussi des valeurs qui peuvent atteindre entre 4 (Cockburn et al., 
2000, voir Figure 123) et 6 km (voir partie 2.2) au niveau du domaine de transition de la 
marge passive namibienne.  
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Figure 135 : dénudation totale à t130 Ma le long de la simulation numérique. 
Le graphique au premier plan décrit la dénudation totale calculée à t130 Ma par Flex3D le long de la 
simulation. Le graphique en arrière-plan décrit la géométrie crustale de la simulation à t130 Ma.  
Le modèle calcule ensuite une dénudation totale qui atteint au maximum 1,5 km au 
niveau de la région de la simulation correspondant aux SDR sur la coupe crustale de la marge 
nord-namibienne. Les produits de cette érosion sont déposés dans le bassin secondaire situé à 
proximité. Or, le sommet des SDR sur le système naturel est une surface érosive (Gladczenko 
et al., 1998). Il est donc probable que les SDR aient été partiellement érodés de quelques 
centaines de mètres à plus d’un kilomètre avant la transgression marine.  
8.2.5. EVOLUTION POST-RIFT DES FLUX SEDIMENTAIRES ET 
DES FLUX DE DENUDATION 
L’évolution temporelle du flux sédimentaire calculée par Flex3D est décrite sur la 
Figure 136 - A). Nous avons comparé cette donnée numérique avec deux autres données 
indépendantes mesurées sur le système naturel : les évolutions temporelles du flux 
sédimentaire (Figure 136 - B) et du flux de dénudation (Figure 136 - C). Comme expliqué 
dans la partie précédente (voir 8.1.3.3), dans Flex3D, tout le matériel érodé sur les simulations 
étant sédimenté dans le bassin sédimentaire, étudier l’évolution temporelle du flux 
sédimentaire sur les simulations revient donc à étudier également l’évolution temporelle du 
flux de dénudation. Les flux de sédiments et de dénudation sur la marge namibienne ont été 
mesurés par Gallagher et Brown (1999b) à partir de données d’isopaques et de profils 
sismiques dans le cas du flux sédimentaire (voir Chapitre 4 pour plus de détails), et de 
données de traces de fission dans le cas du flux de dénudation. Il est à noter que le flux 
sédimentaire sur la simulation numérique a été calculé par Flex3D à partir d’une géométrie 
crustale cylindrique construite à partir de la coupe crustale de la marge nord-namibienne 
uniquement. Or, sur le système naturel, la géométrie crustale de la marge varie latéralement. 
Par conséquent, contrairement à notre simulation numérique, la géométrie de l’épaulement 
ainsi que la réponse isostatique flexurale de la marge varient également latéralement. Ceci 
devrait produire un flux sédimentaire différent entre la marge namibienne et la simulation 
numérique. 
Or, la comparaison entre l’évolution temporelle du flux sédimentaire calculé par 
Flex3D et les études indépendantes sur les évolutions temporelles du flux sédimentaire et du 
flux de dénudation sur la marge namibienne montre la formation de pics de dénudation ou de 
sédimentation qui présentent des valeurs proches vers la fin du rifting. En effet, le pic de flux 
sédimentaire atteint 1,3 .104 Km3/Ma sur la simulation, et ~1,2 .104 Km3/Ma sur le système 
naturel. Le pic de flux de dénudation atteint, quant à lui, entre 1,5 .104 Km3/Ma et 2 .104 
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Km3/Ma. Ces trois pics décroissent rapidement sur les 10 Ma suivants. Ensuite, si le flux 
sédimentaire reste faible au cours du post-rift sur la simulation numérique (entre 4,4 .102 
Km3/Ma et 7 .102 Km3/Ma), les flux de sédiments et de dénudation varient en revanche au 
cours du post-rift.  
 
Figure 136 : évolution post-rift du flux sédimentaire modélisé et comparaison avec les 
flux de sédiments et de dénudation mesurés sur le système naturel. 
A) évolution temporelle du flux sédimentaire calculé par Flex3D. B) évolution temporelle du flux 
sédimentaire mesuré sur le bassin de la marge passive namibienne à partir de données d’isopaques et de 
profils sismiques (Gallagher et Brown, 1999b, voir Chapitre 4 pour plus de détails). C) évolution du flux 
de dénudation mesurée sur la marge namibienne à partir de données de traces de fission (Gallagher et 
Brown, 1999b). Ces trois graphiques ont été mis à la même dimension.  
Ces résultats montrent, tout d’abord, que si la géométrie crustale de la marge 
namibienne varie latéralement, ces variations et leurs conséquences sur la déformation de la 
marge sont locales et modifient donc peu le flux sédimentaire à l’échelle de la marge. 
L’hypothèse d’extrapoler la géométrie crustale de la marge nord-namibienne à toute la grille 
de la simulation semble donc permettre d’obtenir néanmoins des flux sédimentaires cohérents 
avec les flux de sédiments et de dénudation sur la marge namibienne. Ensuite, ces résultats 
sont similaires à ceux discutés au cours de notre synthèse présentée dans la partie précédente 
(voir partie 8.1). En effet, la comparaison des évolutions des flux sédimentaires et de 
dénudation, mesurées sur le système naturel avec l’évolution du flux sédimentaire calculée 
par Flex3D, montre que le couplage entre les processus de surface, l’isostasie flexurale et les 
processus thermiques, produit une relaxation de l’épaulement de rift de la marge namibienne 
en 10 Ma environ. Cette relaxation du relief est à l’origine de la formation, après le rifting, de 
pics de dénudation et de sédimentation qui décroissent ensuite rapidement en 10 Ma. De plus, 
la proximité des valeurs des différents pics de flux montre que si l’épaulement de rift produit 
par Flex3D est probablement différent de celui formé sur la marge namibienne à la fin du 
rifting, il présente cependant une certaine cohérence avec ce dernier. En revanche, et comme 
déjà expliqué dans la synthèse, le couplage entre les processus de surface, l’isostasie flexurale 
  379 
et les processus thermiques ne permet pas d’expliquer les évolutions post-rift de la dénudation 
et de la sédimentation observées sur la marge passive namibienne. Les variations des flux de 
sédimentation et de dénudation observées sur le système naturel doivent être expliquées par 
d’autres processus non pris en compte dans Flex3D. Or, notre travail de reconstruction de la 
paléotopographie de la marge nord-namibienne ne montre aucun signe de surrection au 
Crétacé supérieur (Deschamps et al., inprep, voir partie 2.2,). La quantité de dénudation 
calculée par Flex3D étant cohérente avec celle mesurée sur le système naturel, cette 
comparaison entre les deux types de données montre donc également aucun signe de 
surrection post-rift de la marge nord-namibienne. En effet, toute la quantité de dénudation 
mesurée sur le système naturel peut être expliquée par un couplage entre les processus 
thermiques, l’isostasie flexurale et les processus de surface. Ensuite, si des flux sédimentaires 
externes pourraient expliquer l’augmentation du flux sédimentaire au Crétacé supérieur, ils ne 
pourraient cependant pas expliquer l’augmentation du flux de dénudation sur cette même 
période. Enfin, il est à noter que la dénudation calculée par Flex3D est localisée 
essentiellement sur le domaine de transition de la simulation. L’érosion du domaine interne de 
la marge n’est donc pas prise en compte dans le modèle numérique. Or les flux de dénudation 
mesurés sur le système naturel intègrent ce domaine interne. Une explication à ces différences 
entre les données numériques et les données géologiques serait donc la non prise en compte, 
dans Flex3D, de l’érosion du domaine interne de la marge namibienne. En effet, cette érosion 
du domaine interne pourrait non seulement expliquer les différences observées entre 
l’évolution du flux sédimentaire calculée par Flex3D et les évolutions des flux de 
sédimentation et de dénudation mesurées sur le système naturel, mais aussi la différence 
d’épaisseur sédimentaire post-rift observée entre le prisme sédimentaire calculé par Flex3D et 
le prisme sédimentaire observé sur la coupe crustale de la marge nord-namibienne (voir sous-
partie 8.2.2.2). 
8.2.6. ENREGISTREMENT STRATIGRAPHIQUE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT PAR LE BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
L’architecture stratigraphique du prisme sédimentaire calculé par Flex3D est présentée 
sur la Figure 137. Elle est caractérisée : 
• par une séquences stratigraphique progradante-aggradante, entre t0 et t40 Ma au 
niveau de la fosse majeure (graben) et au niveau de la fosse mineure (transition 
entre le plateau crustal et la croûte de 7 km d’épaisseur). Puis, entre t40 Ma et t130 
Ma, si la sédimentation s’étale le long de toute la zone amincie, l’architecture 
stratigraphique reste toujours caractérisée par une séquence progradante-
aggradante. 
• par trois surfaces d’érosion. Les deux premières sont localisées au sommet des 
premiers corps sédimentaires déposés respectivement au niveau de la fosse 
majeure et au niveau de la fosse mineure. Cette seconde surface d’érosion s’étend 
sur la région du plateau crustal correspondant aux SDR sur la coupe crustale de la 
marge nord-namibienne. La troisième surface est située au niveau du sommet de la 
croûte de 7 km d’épaisseur. 
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La comparaison de l’architecture stratigraphique calculée par Flex3D avec celle 
décrite sur la marge nord-namibienne dans de précédents travaux publiés (Light et al., 1992; 
Maslanyj et al., 1992), montre également l’enregistrement d’une séquence stratigraphique 
progradante-aggradante dans le bassin sédimentaire de la marge nord-namibienne, entre 
l’Aptien (112 Ma, début de la séquence sédimentaire post-rift) et la base du Tertiaire (65 Ma) 
(Maslanyj et al., 1992). Ensuite, et à la différence de l’enregistrement stratigraphique calculé 
par Flex3D, la séquence stratigraphique progradante-aggradante sur le système naturel évolue 
en une séquence rétrogradante entre la base du tertiaire et l’actuel (Maslanyj et al., 1992). 
Comme expliqué dans la synthèse précédente (voir sous-partie 8.1.4.4), la physique actuelle 
de Flex3D ne permet pas de produire de séquences rétrogradantes avec des paramètres 
calibrés à partir de données géologiques. Pour produire des séquences rétrogradantes dans 
Flex3D, il serait tout d’abord nécessaire de modifier, dans Flex3D, la loi de diffusion 
approximant les processus de surface en domaine continental par une loi de diffusion-
transport fluvial (voir sous-partie 8.1.4.4). Cette étude comparative entre l’enregistrement 
stratigraphique de la simulation numérique et celui de la marge nord-namibienne montre donc 
également des résultats similaires à ceux discutés dans la partie 8.1.4.4 de la synthèse. 
 
Figure 137 : enregistrement stratigraphique calculé à t130 Ma par Flex3D. 
Seules les surfaces d’érosion situées au sein du prisme sédimentaire ont été notées sur cette figure. 
Ensuite, la comparaison entre les surfaces d’érosion calculées par Flex3D et les 
surfaces d’érosion décrites sur la coupe crustale de la marge nord-namibienne montre des 
différences significatives entre les deux types de données. En effet, si Flex3D produit 
seulement et localement trois surfaces d’érosion entre t0 et t10 Ma, la coupe stratigraphique 
du bassin sédimentaire de la marge namibienne montre l’existence, depuis la fin du rifting, de 
trois surfaces d’érosion majeures qui s’étendent le long du prisme sédimentaire. La première 
de ces trois surfaces correspond à la « breakup unconformity » (Light et al., 1991,voir partie 
2.2), une surface d’érosion formée au moment de la rupture continentale. Les deux autres 
surfaces se sont respectivement formées au Turonien et à la base du Tertiaire. Cette 
comparaison montre donc que si le modèle physique Flex3D peut produire des surfaces 
d’érosion au sein du bassin sédimentaire de la simulation, leur étendue et leur âge de 
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formation ne correspondent pas avec ceux des surfaces d’érosion majeures observées sur le 
système naturel. Les formations des surfaces d’érosion, au cours du post-rift, sur le système 
naturel doivent être expliquées par d’autres processus non pris en compte dans Flex3D, 
comme par exemple une chute du niveau marin ou un changement climatique. 
8.2.7. CONCLUSIONS 
La comparaison entre les données extraites de la simulation numérique et les données 
géologiques obtenues sur la marge nord-namibienne montre tout d’abord que le couplage 
entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les processus de surface permet 
d’expliquer 1°) l’évolution post-rift des mouvements verticaux le long de la croûte 
continentale amincie de la marge nord-namibienne ; 2°) les quantités totales de dénudation 
continentale mesurées le long de la marge passive nord-namibienne ; 3°) la relaxation post-rift 
de l’épaulement de rift en 10 Ma ; 4°) l’enregistrement stratigraphique progradant-aggradant 
sur les premiers temps de l’histoire post-rift de la marge.  
Ensuite, si le couplage entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les 
processus de surface produit également une inversion, au cours du temps, des mouvements 
verticaux sur le domaine de transition entre le domaine non aminci et le domaine aminci 
(subsidence puis surrection), l’inversion des mouvements verticaux observée sur le domaine 
de transition de la marge nord-namibienne est différente (surrection puis subsidence). Par 
conséquent, des processus autres que les processus locaux peuvent expliquer ces différences 
entre les mouvements verticaux calculés par Flex3D sur le domaine de transition et les 
mouvements verticaux mesurés sur le domaine de transition du système naturel. 
Enfin, la comparaison entre les données extraites de la simulation numérique et les 
données géologiques montre également que les processus intrinsèques aux marges passives 
(les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les processus de surface) ne peuvent pas 
expliquer : 1°) une surélévation de 1000 m de la marge nord-namibienne, 2°) la géométrie du 
Moho de la marge nord-namibienne, 3°) l’épaisseur post-rift du prisme sédimentaire, plus 
importante sur le système naturel, 4°) l’augmentation des flux de dénudation et de 
sédimentation au Crétacé supérieur, 5°) les séquences rétrogradantes entre la base du tertiaire 
et l’actuel et enfin 6°) les surfaces d’érosion majeures observées au sein du prisme 
sédimentaire de la marge passive nord-namibienne. D’autres processus, non pris en compte 
dans Flex3D, sont donc à considérer pour expliquer ces différences entre les données 
calculées par Flex3D et les données géologiques de la marge nord-namibienne. En effet, la 
surélévation de ∼1000 m le long de la marge nord-namibienne par rapport à l’élévation de la 
simulation numérique s’explique par une topographie dynamique produite par des processus 
mantéliques comme la remontée d’un plume. Concernant la différence de géométrie entre le 
Moho calculé par Flex3D et celui observé le long de la marge namibienne, elle s’explique par 
un rifting considéré comme instantané dans Flex3D tandis que le rifting ayant abouti à la 
formation de la marge nord-namibienne était polyphasé. Ensuite, les différences observées 
entre les données numériques et les données géologiques, concernant les épaisseurs de 
sédiments post-rift, les flux de sédimentation et de dénudation post-rift, s’expliqueraient par la 
non prise en compte, dans Flex3D, de l’érosion du domaine interne de la marge passive nord-
namibienne. Par ailleurs, l’absence de séquences rétrogradantes au sein du prisme 
sédimentaire calculé par Flex3D s’explique par la physique des processus de surface 
continentaux inclus dans Flex3D (loi de diffusion). Enfin, l’absence de surfaces d’érosion 
majeures dans Flex3D s’explique par la non prise en compte, dans ce même Flex3D, de 
processus externes aux système marge, comme un changement climatique ou une chute du 
niveau marin. 
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Pour conclure, les correspondances entre les résultats de la simulation numérique 
produite par Flex3D et les données géologiques obtenues sur la marge passive nord-
namibienne permettent de déterminer la responsabilité des processus locaux (processus 
thermiques, isostasie flexurale et processus de surface) dans le comportement et 
l’enregistrement post-rift de la marge namibienne. Les différences entre ces deux types de 
données permettent de déterminer, quant à elles, la responsabilité de processus externes au 
système marge passive, dans le comportement et l’enregistrement post-rift de la marge 
namibienne. L’association des points communs et des différences entre les résultats de la 
simulation numérique namibienne et les données collectées sur le système naturel permet 
donc de préciser notre compréhension sur l’évolution des mouvements verticaux post-rift le 
long de la marge nord-namibienne et sur l’enregistrement post-rift de la dénudation et du 
bassin sédimentaire le long de la marge passive. 
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CHAPITRE 9. – Géométrie 3D et évolution 
post-rift des marges passives : exemple des 
marges transformantes 
Au cours des Chapitres précédents, 5, 6, 7 et 8, nous nous sommes simplement 
intéressés aux effets des processus thermiques, flexuraux et des processus de surface sur le 
comportement et l’enregistrement post-rift de marges passives cylindriques. Mais les marges 
passives sont des structures lithosphériques tri-dimensionnelles dont la géométrie varie 
longitudinalement (de la croûte continentale non amincie vers la croûte continentale amincie) 
mais aussi transversalement (le long des côtes, voir Figure 139). Pour comprendre les effets 
des processus locaux (isostasie flexurale, processus thermiques, processus de surface) sur la 
déformation post-rift 3D d’une marge passive et l’enregistrement 3D de cette déformation par 
la dénudation et par le bassin sédimentaire des marges passives, nous avons réalisé une 
seconde étude paramétrique où nous avons fait varier latéralement la distribution des 
épaisseurs crustales à partir de la simulation de référence. Pour ce faire, nous avons produit, 
au milieu de la simulation de référence, une géométrie de zone transformante caractérisée par 
un décalage « d » de la croûte continentale amincie et une largeur de décalage « l » (voir 
Figure 138). Nous avons ensuite confronté les résultats ainsi obtenus aux données 
géologiques disponibles sur une marge passive transformante actuelle, la marge transformante 
de Côte d’Ivoire. 
 
Figure 138 : décalage de la croûte continentale amincie. 
d : décalage de la zone amincie ; l : largeur le long de laquelle le décalage se réalise. 
Après une présentation de l’étude, nous présentons, dans une 2ème et 3ème partie, les 
résultats obtenus en faisant varier le décalage « d » de la croûte amincie, puis la largeur « l » 
de ce décalage. Enfin, dans une 4ème et dernière partie, nous présentons l’application des 
résultats de notre étude numérique à la marge transformante de Côte d’Ivoire. 
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9.1. PRESENTATION 
Jusqu’à présent, les géométries crustales des marges passives et les processus qui les 
affectent (processus thermiques, processus de surface, processus flexuraux…) ont été le plus 
souvent étudiés grâce à des données géologiques et numériques en 2D. Nous avons montré au 
cours des Chapitres précédents (7 et 8) que la variation de l’épaisseur crustale le long des 
marges passives cylindriques exerce un contrôle de premier ordre sur les mouvements 
verticaux flexuraux. Or, si la géométrie lithosphérique varie longitudinalement, elle varie 
également transversalement, le long des côtes (Figure 139).  
 
Figure 139 : zones de fracture et limites océan-continent le long des marges continentales 
ouest-africaines. (Figure d’après Meyers et al., 1996 et modifiée par Wilson et al., 2003) 
Par exemple, la Figure 139 montre, le long des marges passives ouest-africaines, 
d’importants décalages au sein de la croûte continentale amincie ainsi que d’importantes 
variations de la longueur de la croûte continentale amincie. Cette variation transversale de la 
géométrie des marges passives est due au rifting et à la formation de zones transformantes. En 
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effet, ces zones transformantes sont produites, au cours du rifting, par des contraintes 
extensives obliques par rapport à l’axe du rift (biblio ?), ou bien par une variation de l’axe du 
rift qui est fonction de l’orientation des structures tectoniques préexistantes (biblio ?). Les 
dimensions tri-dimensionnelles de la géométrie lithosphérique des marges passives et des 
processus qui les affectent ont jamais été prises en compte dans les précédentes études 
publiées. L’objectif de cette dernière étude est donc d’observer, quantifier et analyser les 
conséquences de processus locaux (processus thermiques, isostasie flexurale et processus de 
surface) sur les mouvements verticaux post-rift 3D affectant les marges transformantes et 
étudier l’enregistrement post-rift 3D de ces mouvements verticaux par la dénudation et par le 
bassin sédimentaire. Cette étude permet également de déterminer l’importance des 
mouvements verticaux post-rift produits sur une géométrie de marge passive variant en 3D 
par rapport à ceux produits sur une géométrie de marge passive cylindrique (voir Chapitres 5, 
6, 7 et 8). Pour obtenir ces résultats, nous avons réalisé une seconde étude paramétrique, 
complémentaire de la première. Cette étude paramétrique a été effectuée en réutilisant la 
simulation de référence (mêmes paramètres et même dimension de grille, voir Chapitre 5 et 8 
pour plus de détails). Cependant, nous avons ajouté, au centre de la grille de la simulation, un 
décalage « d » de la croûte continentale amincie sur une largeur « l » (voir Figure 138). Au 
cours de cette étude paramétrique, nous avons réalisé quatre simulations (A, B, C et D, voir 
Tableau 23) sur lesquelles on a fait varier, de manière indépendante, les paramètres « d » et 
« l » avec des valeurs comprises entre 110 km et 220 km (voir Tableau 23). 
 
Tableau 23 : variation des paramètres 3D utilisés au cours de l’étude. 
d : décalage de la zone amincie ; l : largeur le long de laquelle le décalage se réalise. Simulation A : l=0 km, 
d=110 km. Simulation B : l=0 km, d=220 km. Simulation C : d=110 km, l=110 km. Simulation D : d=110 
km, l=220 km. Voir texte pour plus de détails. 
Afin de comparer les résultats entre les simulations A et B (variation du décalage 
crustal « d », partie 9.2) et entre les simulations C et D (variation de la largeur « l » du 
décalage, partie 9.3), nous avons réalisé, sur chacune des quatre simulations, deux coupes 
longitudinales de part et d’autre des décalages des croûtes continentales amincies. Le long de 
chacune de ces coupes, nous avons analysé l’évolution spatio-temporelle des vitesses des 
mouvements verticaux post-rift, la géométrie crustale à t0 et t140 Ma, l’évolution spatio-
temporelle des taux de dénudation et de sédimentation, les quantités totales de dénudation à 
t140 Ma, ainsi que la géométrie et la stratigraphie des prismes sédimentaires à t140 Ma. Nous 
avons ensuite analysé, sur les quatre simulations, l’évolution temporelle du flux sédimentaire 
total.  
Pour finir, nous avons construit une simulation numérique 3D de la marge 
transformante de Côte d’Ivoire et nous avons ensuite analysé et comparé les résultats ainsi 
obtenus sur la simulation numérique avec des données publiées sur la marge transformante 
ivoirienne (coupes crustales et carte d’isopaques sédimentaires). L’objectif de ce travail n’est 
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pas de reproduire la réalité de la marge ivoirienne mais de réaliser un test expérimental qui 
permet de confronter et valider les principaux résultats de notre seconde étude paramétrique 
avec les données géologiques obtenues sur un système naturel. 
Comme dans le Chapitre 7, nous avons intégré, dans les deux premières parties de 
résultats du Chapitre 9, la totalité des graphiques afin de permettre, pour les lecteurs 
intéressés, une analyse la plus fine et la plus complète possible des différents résultats 
obtenus. Cependant, ayant décrit de manière exhaustive le comportement des simulations 
dans les Chapitres 5 et 6, nous axerons, ici, la description des résultats uniquement sur les 
différences qui nous intéressent. 
9.2. DECALAGE DE LA ZONE AMINCIE (D) 
Nous présentons, dans cette première partie de résultats, les conséquences d’une 
variation du décalage de la zone amincie de 110 à 220 km (Figure 140) sur le comportement 
de la simulation de référence à proximité de cette discontinuité. Comme dans les Chapitres 
précédents, la présentation des résultats est organisée en trois sous-parties : évolution de la 
géométrie et des mouvements verticaux post-rift sur la marge, puis, évolution spatio-
temporelle de la dénudation et de la sédimentation et enfin enregistrement de l’évolution post-
rift par le bassin sédimentaire. 
 
Figure 140 : variation du décalage « d » de la zone amincie. 
d : décalage de la zone amincie ; l : largeur le long de laquelle le décalage se produit. 
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9.2.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX SUR LA MARGE PASSIVE 
Nous décrivons dans un premier temps l’évolution temporelle de la géométrie des 
simulations puis, dans un second temps, l’évolution spatio-temporelle de la vitesse des 
mouvements verticaux post-rift. 
9.2.1.1.EVOLUTION DE LA GEOMETRIE DES SIMULATIONS 
Pour décrire la géométrie des simulations, nous avons réalisé différentes figures. Tout 
d’abord, afin de comprendre les effets 3D d’un décalage crustal sur la déformation de la 
marge, nous présentons, sur la Figure 141, la topographie des deux simulations A et B à t0. 
Cette figure est composée d’une carte topographique et d’un agrandissement de la zone 
décalée pour chacune des deux simulations.  
 
Figure 141 : cartes topographiques à t0 des simulations A (d=110 km) et B (d=220 km). 
d : décalage de la zone amincie. Pour plus de détails, lire le texte. 
Pour approfondir l’analyse de la topographie de la simulation à t0 Ma, nous 
présentons, sur la Figure 142, la variation de l’altitude maximale de l’épaulement de rift et de 
la profondeur maximale de la fosse le long de deux profils transversaux à t0 Ma sur chaque 
simulation. Cette figure est composée de deux graphiques décrivant chacun les deux profils 
transversaux de chaque simulation et de deux cartes décrivant chacune la position de ces deux 
profils transversaux.  
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Figure 142 : profils topographiques transversaux à t0 Ma sur les simulations A (d=110 
km) et B (d=220 km). 
d : décalage de la zone amincie. Cartes de gauche = plan de position des profils transversaux ; flèches = 
sens et orientation des profils transversaux ; graphiques de droite = courbes topographiques le long des 
profils transversaux : courbes rouges = variation latérale de l’altitude maximale de l’épaulement de rift 
initial, courbes noires = variation latérale de la profondeur maximale de la fosse.  
Ensuite, les géométries crustales le long des coupes longitudinales (1A, 2A, 1B, 2B), à 
t0 et t140 Ma, sont décrites sur la Figure 143.  
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Figure 143 : évolution temporelle des géométries crustales de part et d’autre des 
décalages sur les simulations A (d=110 km) et B (d=220 km). 
d : décalage de la zone amincie. Figure divisée en deux parties. Au-dessus du trait central en pointillé : 
présentation des géométries crustales de part et d’autre du décalage sur la simulation A (d=110 km). Le 
schéma de gauche représente la carte de position des deux coupes crustales 1A et 2A le long de la 
simulation. Les quatre graphiques de droite décrivent ces deux coupes crustales à t0 et t140 Ma. En-
dessous du trait central en pointillé : présentation des géométries crustales de part et d’autre du décalage 
sur la simulation B (d=220 km). Le schéma de gauche représente la carte de position des deux coupes 
crustales 1B et 2B le long de la simulation. Les quatre graphiques de droite décrivent ces deux coupes 
crustales à t0 et t140 Ma. Les huit coupes crustales de la figure sont à la même échelle que les coupes 
crustales de la simulation de référence (voir Chapitre 5). Comme les coupes crustales de la simulation de 
référence, elles sont également toutes divisées en sept secteurs. Pour plus de détails, voir le Chapitre 5. 
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Enfin, l’ensemble des mesures des critères géométriques (voir Chapitre 2), réalisées 
sur les coupes longitudinales des simulations A et B, à t0 et t140 Ma, sont synthétisées sur le 
Tableau 24.  
 
Tableau 24 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre les 
simulations affectées par une variation du décalage de la zone amincie et la simulation 
de référence. 
Tout d’abord, la Figure 141 et la Figure 142 montrent qu’un décalage étroit de la zone 
amincie sur 110 km ou 220 km crée, d’une part, une augmentation locale de l’amplitude de 
l’épaulement de rift initial et une diminution locale de la profondeur de fosse sur une des 
bordures du décalage crustal et d’autre part, une diminution locale de l’amplitude de 
l’épaulement de rift initial et une augmentation locale de la profondeur de fosse sur la bordure 
opposée. Les effets d’un décalage crustal n’étant que locaux, les domaines éloignés (plus de 
500 km) du décalage présentent une géométrique identique à celle de la simulation de 
référence, c’est-à-dire par exemple, à t0, une amplitude d’épaulement de ∼1770 m et une 
profondeur de fosse de 460 m (voir Tableau 24, Figure 144 et Chapitre 5 pour plus de détails).  
Concernant l’état flexural initial de la simulation, de part et d’autre du décalage, 
l’amplitude de l’épaulement de rift atteint entre ∼1220 m et ∼3460 m si d = 110 km et entre 
∼1120 m et ∼5280 m si d = 220 km (Tableau 24, coupes 1A et 1B). Quant à la profondeur de 
fosse, elle atteint, à t0, entre ∼400 m et ∼2310 m de part et d’autre du décalage si d = 110 km 
et entre ∼420 m et ∼4345 m si d = 220 km (Tableau 24, coupes 2A et 2B). De plus, la Figure 
141 et la Figure 142 montrent, toutes deux, que ces reliefs s’amortissement latéralement sur 
510 km en moyenne de part et d’autre du décalage. Si la longueur de l’amortissement latéral 
de l’épaulement de rift et de la fosse sont sensiblement identiques sur les deux simulations, la 
longueur de l’épaulement et de la fosse à proximité du décalage varient quant à elles en 
fonction de la largeur du décalage. Si le décalage est de 110 km, la longueur de l’épaulement 
atteint localement 630 km (coupe 1A, Figure 143) et la longueur de fosse, 535 km (coupe 2A, 
Figure 143) tandis que si le décalage est de 220 km, la longueur de l’épaulement augmente 
localement jusqu’à 745 km (coupe 1B, Figure 143) et la longueur de fosse jusqu’à 650 km 
(coupe 2B, Figure 143). Si les coupes 1A et 1B ont un fort épaulement, elles sont en revanche 
caractérisées par une petite fosse (400 à 415 m de profondeur et 300 m de longueur environ), 
tandis que les coupes 2A et 2B, qui ont une fosse très importante, sont caractérisées, quant à 
elles, par un petit épaulement (1220 m d’amplitude environ et une longueur comprise entre 
380 et 400 km). 
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Figure 144 : géométrie crustale de la simulation de référence à t0 et 140 Ma. 
A : géométrie crustale de référence à t0. B : géométrie crustale de référence à t140 Ma. Coupes divisées en 
7 secteurs. Voir Chapitre 5 pour plus de détails. 
Au cours du temps, les épaulements disparaissent sous l’action des processus de 
surface (voir Figure 143). Les fosses des coupes 2A et 2B s’approfondissent et s’élargissent 
sous les effets combinés de la subsidence thermique et de la charge sédimentaire (voir 
Chapitre 6 et synthèse du Chapitre 8) puisqu’elles atteignent, à t140 Ma, entre 4530 et 5810 m 
de profondeur et entre 780 et 880 km de largeur pour un décalage respectif de 110 et 220 km. 
Enfin, un décalage de la zone amincie modifie la position de l’apex de l’épaulement de 
part et d’autre du décalage (voir Tableau 24). La position de l’apex est la distance entre l’apex 
de l’épaulement et un point situé à mi-hauteur de marge, au niveau du socle de la zone 
amincie (voir Figure 53 pour plus de détails). Dans le cas d’un fort épaulement (coupes 1A et 
1B), la position de l’apex migre vers le continent (voir Tableau 24) tandis que si l’épaulement 
est petit (coupes 2A et 2B), l’apex migre vers le domaine marin (voir Tableau 24). En 
revanche, la présence du décalage de la zone amincie a des conséquences très faibles voire 
nulles sur la hauteur de marge et sur l’altitude moyenne de la croûte non amincie (voir 
Tableau 24). 
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Cette étude montre, tout d’abord, que quelle que soit la valeur du décalage de la zone 
amincie, celui-ci produit localement une forte augmentation de la longueur et de l’amplitude  
du relief flexural par rapport à celui de la simulation de référence (ex : simulation B, 
l’amplitude maximale de l’épaulement est de 5277 m contre 1770 m sur la simulation de 
référence, la longueur maximale de l’épaulement est de 745 km contre 458 km sur la 
simulation de référence). Cette étude montre également qu’une augmentation du décalage de 
110 km à 220 km produit également une augmentation de ce relief flexural (ex : simulation B, 
l’amplitude maximale de l’épaulement est de 5277 m contre 3461 m sur la simulation A, la 
longueur maximale de l’épaulement est de 745 km contre 630 km sur la simulation A). Le 
contrôle exercé par le décalage de la zone amincie sur la flexuration de la marge à t0 est 
supérieur à celui de la longueur de la zone amincie. En effet, si une diminution de la longueur 
de la zone amincie à 55 km crée à t0 un épaulement de rift de 4440 m et une profondeur de 
fosse de 2595 m (voir Chapitre 7), un décalage de 220 km au cœur de la marge de référence 
(longueur de zone amincie = 278 km) produit localement à t0 un épaulement de rift de ∼5280 
m d’amplitude et une profondeur de fosse de ∼4345 m. Ce travail montre enfin que le 
décalage de la zone amincie peut produire localement une anomalie topographique sur 500 
km de long de part et d’autre du décalage. 
La modification de l’amplitude des reliefs flexuraux en bordure du décalage 
s’explique par un amincissement dans les deux directions (longitudinale et transversale) de la 
marge au niveau du décalage. Ces deux amincissements créent deux charges flexurales 
orthogonales qui s’additionnent localement. La charge flexurale produite par l’amincissement 
transversal au niveau du décalage explique également la longueur transversale (∼510 km) du 
relief flexural de part et d’autre du décalage. Cette valeur de 510 km varie peu malgré une 
modification de la quantité de décalage de la zone amincie. Ceci est dû au fait que la longueur 
d’onde flexurale est fixée par le paramètre flexural α : . Or, ce paramètre α 
est déterminé à partir de la rigidité flexurale D, la densité du manteau ρm et la densité de l’eau 
ρw. Ces paramètres étant identiques sur les deux simulations, α reste donc inchangé, et la 
longueur d’onde flexurale ne varie pas. 
Quant à l’augmentation de l’amplitude et de la longueur du relief flexural avec celle 
du décalage de la zone amincie, elle s’explique par l’augmentation de la quantité 
d’amincissement transversal le long du décalage et par l’augmentation de la largeur de la 
région affectée par un amincissement transversal (la largeur de la région est égale à « d »). En 
effet, si le décalage augmente, d’une part, la différence d’épaisseur crustale entre les deux 
bordures augmente le long du décalage et crée une augmentation de l’amplitude du relief, 
d’autre part, la région affectée par un amincissement transversal s’élargit. Cet élargissement 
de la région explique l’augmentation de la longueur du relief flexural. Enfin, la modification 
de la position de l’apex de l’épaulement en fonction du décalage de la zone amincie 
s’explique par la variation de la longueur et de l’amplitude de l’épaulement. Si celles-ci 
augmentent, la position de l’apex va se déplacer vers le domaine continental et inversement. 
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9.2.1.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX POST-RIFT 
Les évolutions spatio-temporelles des vitesses des mouvements verticaux post-rift le 
long des coupes 1A, 2A, 1B, 2B, sont décrites sur la Figure 146.  
Tout d’abord, il est à noter que les évolutions spatio-temporelles des vitesses des 
mouvements verticaux post-rift sur les domaines éloignés des décalages des zones amincies 
(plus de 500 km) sont identiques à celle des vitesses des mouvements verticaux post-rift de la 
simulation de référence (voir Figure 145 et Chapitres 5 et 8 pour plus de détails).  
 
Figure 145 : distribution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux post-
rift le long de la simulation de référence. 
L’analyse de la vitesse des mouvements verticaux post-rift le long des coupes 1A, 2A, 
1B, 2B montre, tout d’abord, que les vitesses de surrection maximales le long des 4 coupes 
(∼8 m/Ma) sont proches de celle de la simulation de référence (9 m/Ma) tandis que les 
vitesses de subsidence maximales sont inférieures à celle de référence (-92 m/Ma). En effet, 
ces dernières varient seulement autour de -66 m/Ma et peuvent atteindre -86 m/Ma sur la 
coupe 2A. Ensuite, la Figure 146 montre que le secteur 4 des coupes 1A et 1B est affecté par 
une surrection entre t10 et t20 Ma puis principalement par une subsidence tandis que le 
secteur 4 des coupes 2A et 2B est, quant à lui, caractérisé principalement par une vitesse de 
subsidence entre t10 et t180 Ma. Enfin, la Figure 146 montre qu’une augmentation du 
décalage de la zone amincie de 110 km à 220 km crée une augmentation de la longueur 
d’onde de la déformation le long des coupes. En effet, la longueur d’onde, à t20 Ma, sur le 
secteur 3 des coupes 1A et 1B augmente de ∼350 km (coupe 1A) à ∼400 km (coupe 1B) 
tandis que la longueur d’onde, à t20 Ma, sur le secteur 5 des coupes 2A et 2B augmente, 
quant à elle, de ∼300 km (coupe 1A) à ∼400 km (coupe 1B). 
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Figure 146 : évolution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux post-rift 
le long des deux coupes respectives des simulations A et B. 
Position des coupes 1A, 2A, 1B, 2B, voir sur la Figure 140. 
Les différents mouvements verticaux post-rift affectant le secteur 4 des coupes sont le 
résultat du couplage entre l’isostasie flexurale, les processus de surface et la subsidence 
thermique. Dans le cas des coupes 1A et 1B, entre t10 et t20 Ma, l’érosion de la courbure 
topographique est suffisamment forte pour générer une réponse flexurale plus importante que 
la subsidence thermique et ainsi produire une surrection. La courbure topographique se 
réduisant sous l’action des processus de surface, la réponse isostatique devient plus faible que 
la subsidence thermique. Le secteur 4 devient donc principalement subsidant au cours du 
temps. Sur les coupes 2A et 2B, les secteurs 4 sont soumis à une sédimentation importante qui 
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réduit rapidement la courbure topographique et donc l’efficacité des processus de surface. La 
conséquence est une réponse isostatique trop faible pour compenser la subsidence thermique. 
Le résultat est donc également un secteur principalement en subsidence. Quant aux faibles 
vitesses de subsidence mesurées sur les secteurs 5 des coupes 1A et 1B, elles sont dues à une 
réduction locale de la subsidence sous l’effet de la charge flexurale produite par 
l’amincissement transversal. En revanche, la faible vitesse de subsidence mesurée, au cours 
des premiers pas de temps, sur le secteur 5 de la simulation B est due à une différence de 
relaxation thermique produite par l’amincissement transversal brutal imposé au niveau du 
décalage de 220 km. Enfin, l’augmentation de la longueur d’onde de la déformation le long de 
la marge si le décalage de la zone amincie augmente de 110 à 220 km s’explique par 
l’augmentation de la largeur de la région affectée par l’amincissement transversal (voir sous-
partie 9.2.1.1 pour plus de détails).  
9.2.1.3.CONCLUSION 
Ce travail montre que l’amincissement transversal à la marge, localisé au niveau du 
décalage de la croûte amincie, crée une charge flexurale qui s’additionne à celle de 
l’amincissement longitudinal de la marge. Cette addition des charges flexurales modifie 
latéralement la géométrie du relief flexural (épaulement et fosse). Ce relief s’amortit sur 510 
km environ de part et d’autre du décalage, transversalement à la marge. Au-delà de ces 510 
km, la géométrie et l’évolution de la marge passive deviennent identiques à celles de la 
simulation de référence. Si un décalage de la zone amincie exerce, à t0 Ma, un contrôle plus 
important sur la géométrie du relief flexural par rapport à celui de la longueur de la zone 
amincie, ce contrôle reste donc local. De plus, le décalage de la zone amincie exerce ensuite 
un contrôle plus faible sur l’isostasie flexurale au cours du post-rift par rapport à celui de la 
longueur de la zone amincie. En effet, l’analyse des mouvements verticaux post-rift montre 
des valeurs maximales de surrection et de subsidence proches ou inférieures à celle de la 
simulation de référence. Les faibles valeurs de subsidence s’expliquent, sur les coupes 1A et 
1B, par la charge flexurale produite par l’amincissement transversal au niveau du décalage et, 
sur les coupes 2A et 2B, par une relaxation thermique produite par l’amincissement 
transversal brutal imposé au niveau du décalage. 
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9.2.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA DENUDATION 
ET DE LA SEDIMENTATION 
Nous présentons maintenant, dans trois sous-parties distinctes et pour chaque coupe de 
chaque simulation, la quantité totale de dénudation à t140 Ma, puis les variations spatio-
temporelles du taux de dénudation et du taux de sédimentation et enfin la variation temporelle 
du flux sédimentaire sur chaque simulation.  
9.2.2.1. QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La quantité totale de dénudation affectant, à t140 Ma, les deux simulations soumises à 
un décalage de la zone amincie est décrite, dans un premier temps, sur la Figure 147. Cette 
figure est divisée en deux cartes représentant la distribution spatiale de l’épaisseur totale de 
croûte dénudée mais aussi l’épaisseur totale de sédiments présents dans les bassins 
sédimentaires de chaque simulation à t140 Ma. Ensuite, les graphiques sur la Figure 148 
décrivent la dénudation totale le long des coupes 1A et 2A de la simulation affectée par un 
décalage de 110 km (simulation A) et le long des coupes 1B et 2B de la simulation soumise à 
un décalage de 220 km (simulation B). 
 
Figure 147 : carte de distribution spatiale des quantités totales de dénudation et de 
sédimentation à t140 Ma, sur les simulations A et B. 
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Figure 148 : quantité de dénudation totale, à t140 Ma, le long des deux coupes 
respectives des simulations A et B. 
La Figure 147 montre que la dénudation la plus élevée est localisée au niveau de la 
région où l’épaulement de rift initial présentait la plus forte amplitude (voir Figure 141). La 
dénudation maximale diminue progressivement et transversalement à la marge, le long de 
l’amortissement de l’épaulement de rift observé dans la sous-partie 9.2.1.1. La dénudation sur 
les domaines éloignés (plus de 500 km) des décalages de la zone amincie est identique à celle 
le long de la simulation de référence (voir Figure 149, Chapitres 5 et 8 pour plus de détails).  
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Figure 149 : quantité de dénudation totale, à t140 Ma, le long de la simulation de 
référence. 
Quant à l’épaisseur sédimentaire maximale, elle se situe précisément au niveau de la 
fosse majeure décrite sur la Figure 141. L’épaisseur sédimentaire maximale décroît également 
le long de l’amortissement latéral de cette fosse et devient identique à celle de la simulation 
de référence, au niveau des domaines éloignés des décalages crustaux (voir sous-partie 
9.2.1.1). Ensuite, l’analyse des quantités totales de dénudation le long des coupes de chaque 
simulation montre une dénudation totale maximale qui est toujours localisée au niveau de 
l’ancien emplacement de l’épaulement de rift initial (secteur 3 principalement, voir Figure 
148). Cette dénudation totale maximale augmente entre les coupes 2A (6000 m) et 1A (2850 
m) et entre les coupes 2B (2250 m) et 1B (8150 m). Les valeurs de dénudation totale 
maximale sur les coupes 1A et 1B (coupes où l’amplitude de l’épaulement de rift est la plus 
élevée) sont plus élevées que celle calculée sur la simulation de référence (4000 m environ). 
57 à 65% environ des dénudations totales maximales calculées sur les coupes 1A et 1B sont le 
résultat de l’érosion de l’épaulement de rift initial. Enfin, il est à noter que l’écart entre les 
dénudations totales maximales des coupes 1B et 2B (5900 m de différence) est plus important 
que celui entre les dénudations totales maximales des coupes 1A et 2A (3150 m de 
différence). 
L’augmentation de la quantité totale de dénudation maximale entre les coupes 1A et 
2A et entre les coupes 1B et 2B est due principalement à l’amincissement transversal au 
niveau du décalage qui a produit des épaulements de rift initiaux plus élevés sur les coupes 
1A et 1B que ceux des coupes 2A et 2B (voir partie précédente 9.2.1 pour plus de détails). De 
plus, si l’écart entre les dénudations totales maximales des coupes 1B et 2B est plus important 
que celui entre les dénudations totales maximales des coupes 1A et 2A, ceci est dû 
principalement à l’état flexural plus élevé, à t0, sur la simulation B que celui, à t0, sur la 
simulation A. Cette augmentation de l’état flexural avec l’augmentation du décalage de la 
zone amincie s’explique par l’augmentation de la différence d’épaisseur crustale entre les 
deux bordures du décalage si ce dernier passe de 110 km à 220 km (voir partie précédente 
9.2.1 pour plus de détails). 
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9.2.2.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Les variations spatio-temporelles des taux de dénudation et de sédimentation sur les 
domaines éloignés (plus de 500 km) des décalages des zones amincies sont identiques à celle 
des taux de dénudation et de sédimentation le long de la simulation de référence (voir Figure 
150, Chapitre 5 et 8 pour plus de détails).  
 
Figure 150 : taux de dénudation et de sédimentation le long de la simulation de 
référence. 
Quant aux variations spatio-temporelles des taux de dénudation et de sédimentation le 
long des quatre coupes (1A, 2A, 1B, 2B), elles sont décrites respectivement sur quatre 
graphiques présentés sur la Figure 151. Les graphiques sont construits suivant le modèle des 
graphiques des vitesses des mouvements verticaux : chaque graphique est divisé en deux 
sous-graphiques décrivant, au premier plan, la distribution spatio-temporelle des taux de 
dénudation et de sédimentation, et, en arrière-plan, la géométrie de la coupe à t140 Ma. 
La lecture des différents graphiques montre que les taux de dénudation maximum 
varient entre -72 et -86 m/Ma (-76 m/Ma sur la simulation de référence) sur le secteur 4 des 
coupes tandis que les taux de sédimentation maximum varient entre 30 m/Ma et 40 m/Ma (72 
m/Ma sur la simulation de référence) sur le secteur 5 des coupes et peuvent atteindre 71 m/Ma 
sur le secteur 5 de la coupe 2A de la simulation soumise à un décalage de 110 km. De plus, la 
comparaison entre les résultats de la simulation A (d=110 km) et ceux de la simulation B 
(d=220 km) montre que l’augmentation du décalage crée, sur les coupes 1A et 1B, une 
augmentation de la distribution de la dénudation le long des secteurs 3 et 4 et 5, mais crée 
également, sur les coupes 2A et 2B, une augmentation de la distribution de la sédimentation le 
long des secteurs 5 et 6. 
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Figure 151 : évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de sédimentation le 
long des deux coupes respectives des simulations A et B. 
L’étude de l’évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de sédimentation 
montre donc que si la présence d’un décalage de la zone amincie modifie peu l’amplitude des 
taux de dénudation sur le secteur 4 par rapport à ceux de la simulation de référence, en 
revanche, elle diminue l’amplitude des taux de sédimentation sur le secteur 5 des coupes, sauf 
sur la coupe 2A de la simulation A. Ces observations s’expliquent par le couplage entre 
l’isostasie flexurale et les processus de surface. En effet, les processus de surface étant 
couplés à l’isostasie flexurale, l’évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de 
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sédimentation le long des coupes est donc directement reliée à celle des vitesses de surrection 
et de subsidence décrites dans la sous-partie 9.2.1.2. 
Enfin, l’augmentation de la distribution de la dénudation et de la sédimentation le long 
respectivement des coupes 1B et 2B de la simulation B (d=220 km) s’explique principalement 
par l’augmentation de la largeur sur laquelle l’amincissement transversal s’applique (voir 
sous-partie 9.2.1.1) 
9.2.2.3.EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
L’évolution temporelle du flux sédimentaire solide sur chaque simulation est décrite 
sur la Figure 152. Cet histogramme compare l’évolution du flux sédimentaire obtenue dans le 
cas d’une variation du décalage de la zone amincie avec celle mesurée sur la simulation de 
référence. 
La Figure 152 montre qu’une augmentation du décalage de la zone amincie de 110 km 
à 220 km augmente essentiellement le flux sédimentaire global solide sur le premier pas de 
temps, entre t0 et t10 Ma. Ce flux varie respectivement de 1,15 .104 km3/Ma à 1,22 .104 
km3/Ma, contre 1,10 .104 km3/Ma sur la simulation de référence. Concernant le volume 
sédimentaire total solide, mesuré à t180 Ma, il varie respectivement de ∼3,2 .105 km3 à ∼3,4 
.105 km3, contre ∼3,1 .105 km3 sur la simulation de référence. 
 
Figure 152 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations A et B. 
Référence : simulation de référence. Simulation A : décalage de la zone amincie = 110 km. Simulation B : 
décalage de la zone amincie = 220 km. 
Les conséquences d’un décalage de la zone amincie sur l’état flexural initial de la 
marge et sur ses mouvements verticaux post-rift étant locales, les évolutions temporelles du 
flux sédimentaire global solide et les volumes sédimentaires totaux solides à t180 Ma sont 
donc très proches des valeurs de la simulation de référence. Une augmentation du décalage de 
la zone amincie modifie seulement localement le flux sédimentaire par la présence d’une 
augmentation locale de l’épaulement de rift initial en bordure du décalage. Cette 
augmentation locale de l’épaulement de rift avec l’augmentation du décalage est à l’origine de 
la faible augmentation du flux sédimentaire entre t0 et t10 Ma et de la faible augmentation du 
volume sédimentaire solide à t180 Ma. 
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9.2.2.4.CONCLUSIONS 
L’analyse des conséquences d’une augmentation du décalage de la zone amincie sur la 
dénudation et la sédimentation montre que : 
• la dénudation totale maximale des simulations augmente de ∼6 km à ∼8 km au 
niveau de l’ancien emplacement de l’épaulement de rift des coupes 1A et 1B alors 
qu’elle atteint 4 km sur la simulation de référence ; 
• les taux de dénudation restent proches de ceux de la simulation de référence (-76 
m/Ma) tandis que les taux de sédimentation sont majoritairement inférieurs à ceux 
de la simulation de référence (72 m/Ma) du fait d’une flexuration transversale 
ainsi que d’une augmentation locale de l’épaisseur élastique, toutes deux produites 
par le décalage de la zone amincie (voir sous-partie 9.2.1.2) ;  
• la distribution de la dénudation et de la sédimentation augmente respectivement 
sur les coupes 1B et 2B de la simulation B affectée par un décalage de 220 km ;  
• l’évolution temporelle du flux sédimentaire global et le volume sédimentaire total 
solide, à t180 Ma, de chaque simulation sont très proches et un peu plus élevées 
que les valeurs de la simulation de référence (flux sédimentaire entre t0 et t10 Ma : 
1,10 .104 km3/Ma et volume sédimentaire solide à t180 Ma :∼3,1 .105 km3) 
puisque l’anomalie topographique continentale produite par le décalage reste 
locale. 
9.2.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT PAR 
LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Afin de décrire l’enregistrement de l’évolution post-rift des marges par le bassin 
sédimentaire, nous présentons, dans une première sous-partie, l’évolution post-rift de la 
géométrie du bassin sédimentaire sur les deux coupes de chacune des deux simulations, puis, 
dans une seconde sous-partie, la stratigraphie des prismes des quatre coupes à t140 Ma. 
9.2.3.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
L’évolution post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire des domaines éloignés 
(plus de 500 km) des décalages des zones amincies est identique à celle de la géométrie du 
bassin sédimentaire de la simulation de référence (voir Figure 153, Chapitres 5 et 8 pour plus 
de détails).  
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Figure 153 : évolution post-rift du bassin sédimentaire de la simulation de référence. 
Les évolutions post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire sur les coupes 1A, 2A 
et sur les coupes 1B, 2B sont décrites respectivement sur la Figure 154 et sur la Figure 155. 
Ces deux figures présentent, tout à gauche, un plan de position des coupes 1A, 2A et des 
coupes 1B, 2B. Ces figures présentent également deux colonnes et quatre lignes de 
graphiques. Les colonnes de gauche décrivent l’évolution géométrique du bassin des coupes 
1A et 1B tandis que les colonnes de droite décrivent l’évolution géométrique du bassin des 
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coupes 2A et 2B. Quant aux lignes, elles décrivent la géométrie des bassins à différents 
temps : t0, t10 Ma, t40 Ma et t140 Ma.  
 
Figure 154 : évolution post-rift du bassin sédimentaire le long des coupes 1A et 2A de la 
simulation A (d= 110 km). 
d : décalage de la zone amincie. Cartes de gauche = plan de position des coupes 1A et 2A le long de la 
simulation. Tous les graphiques sont à la même échelle à l’exception du graphique t0 de la simulation 1A. 
Ce dernier présente une échelle des ordonnées qui va de -15 km à 4 km contre -15 km à 2 km sur les 
autres graphiques. 
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Figure 155 : évolution post-rift du bassin sédimentaire le long des coupes 1B et 2B de la 
simulation B (d= 220 km). 
Cartes de gauche = plan de position des coupes 1B et 2B le long de la simulation. Tous les graphiques sont 
à la même échelle à l’exception du graphique t0 de la simulation 1B. Ce dernier présente une échelle des 
ordonnées qui va de -15 km à 6 km contre -15 km à 2 km sur les autres graphiques. 
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A la différence de la simulation de référence, l’analyse de la géométrie des bassins des 
simulations affectées par un décalage de la zone amincie montre la présence d’un petit prisme 
sédimentaire au niveau du bassin des coupes 1A et 1B et un plus épais prisme au niveau du 
bassin des coupes 2A et 2B. Ce prisme des coupes 2A et 2B est également caractérisé par un 
premier corps sédimentaire anormalement épais dont l’épaisseur varie en fonction de la 
largeur du décalage. En effet, une augmentation du décalage crée une augmentation de 
l’épaisseur de ce premier corps sédimentaire.  
L’asymétrie de la géométrie des prismes de part et d’autre du décalage s’explique 
principalement par la forte pente transversale au niveau du décalage (Figure 156). L’efficacité 
des processus de surface étant proportionnelle à la courbure dans Flex3D, le bassin 
sédimentaire sur les coupes 2A et 2B est non seulement alimenté au cours du temps par le 
flux sédimentaire produit par l’érosion du relief le long des coupes 2A et 2B mais aussi et 
surtout par un très important flux sédimentaire local transversal produit principalement par 
l’érosion du relief le long des coupes 1A et 1B (Figure 156). La conséquence est une plus 
forte épaisseur du prisme sédimentaire sur les coupes 2A et 2B par rapport à celle du prisme 
sédimentaire des coupes 1A et 1B. Cette forte épaisseur du prisme sédimentaire des coupes 
2A et 2B est en partie due à un très important premier corps sédimentaire produit par l’érosion 
conjuguée de l’épaulement de rift initial sur les coupes 1A et 1B et aussi de l’épaulement de 
rift initial sur les coupes 2A et 2B. Enfin, l’augmentation de l’épaisseur de ce premier corps 
sédimentaire avec le décalage est due, quant à elle, à l’augmentation du flux sédimentaire 
transversal produit par l’érosion de l’épaulement de rift des coupes 1A et 1B, dont la 
géométrie (amplitude et longueur) augmente avec le décalage (voir sous-partie 9.2.1).  
 
Figure 156 : carte de la direction des flux sédimentaires au niveau du décalage sur la 
Simulation B (d=220 km), entre t0 et t10 Ma. 
Flèches blanches : direction des pentes locales au niveau de la zone de décalage. Les flux sédimentaires 
étant fonction des pentes locales, les flèches blanches indiquent donc également les directions des flux 
sédimentaires entre t0 et t10 Ma. 
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Si l’évolution temporelle du flux sédimentaire global reste proche de celle de la 
simulation de référence, la distribution spatiale du flux sédimentaire varie donc sensiblement 
au niveau du décalage de la zone amincie. 
9.2.3.2.STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
Les stratigraphies des prismes sédimentaires des domaines éloignés (plus de 500 km) 
des décalages crustaux sont identiques à celle du prisme sédimentaire de la simulation de 
référence (voir Figure 153, graphique t140 Ma). Quant aux stratigraphiques du prisme 
sédimentaire sur les quatre coupes crustales (1A, 2A, 1B, 2B), à t140 Ma, elles sont 
respectivement décrites sur les quatre graphiques de la Figure 157. Ces graphiques sont un 
agrandissement des coupes t140 Ma précédemment décrites sur la Figure 154 et sur la Figure 
155. 
Cette étude montre que les prismes sédimentaires produits par une variation du 
décalage de la zone amincie ne présentent pas de différences stratigraphiques sensibles entre 
eux. De plus, ils restent semblables à la stratigraphie du prisme de référence (voir Chapitres 5 
et 8 pour plus de détails). En effet, ces prismes se caractérisent également par une séquence 
sédimentaire progradante-aggradante au cours du temps et une surface d’érosion marine 
localisée au sommet du prisme sédimentaire. Une variation du décalage de la zone amincie 
n’affecte donc pas l’enregistrement stratigraphique de référence. 
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Figure 157 : stratigraphie du prisme sédimentaire le long des deux coupes respectives 
des simulations A et B. 
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9.2.4. CONCLUSION 
L’analyse des conséquences d’une augmentation du décalage de la zone amincie sur la 
simulation de référence montre que la charge flexurale transversale à la marge, produite par le 
décalage, s’additionne, localement, à la charge flexurale produite par l’amincissement de la 
croûte continentale le long de la marge et crée, en bordure de ce décalage, une modification 
importante des amplitudes et des longueurs de l’épaulement de rift et de la fosse. En 
revanche, le comportement et la géométrie des domaines éloignés du décalage crustal (plus de 
500 km) sont identiques au comportement et à la géométrie de la simulation de référence. Les 
études des mouvements verticaux post-rift et de l’évolution post-rift de la géométrie crustale 
des simulations A et B montrent ensuite que le décalage de la zone amincie exerce un contrôle 
sur l’état flexural initial des simulations, qui est plus important que celui exercé par la 
longueur de la zone amincie. Mais ce contrôle reste localisé uniquement près du décalage 
crustal. Le contrôle exercé par le décalage de la zone amincie sur l’isostasie flexurale post-rift 
est secondaire par rapport à celui de la longueur de la zone amincie.  
Concernant les conséquences d’une augmentation du décalage de la zone amincie sur 
la dénudation et la sédimentation de la simulation, ce travail montre une dénudation totale 
maximale augmentant de ∼6 km à ∼8,1 km au niveau de l’épaulement de rift en bordure du 
décalage, si celui-ci augmente de 110 km à 220 km. Si les taux de dénudation sur le secteur 4 
des coupes sont proches de ceux de la simulation de référence, les taux de sédimentation du 
secteur 5 sont, quant à eux, principalement inférieurs à ceux de la simulation de référence. 
Ces faibles valeurs de sédimentation sur le secteur 5 s’expliquent par de faibles valeurs de 
subsidence produites soit par la flexuration transversale (coupes 1A et 1B), soit par la 
relaxation thermique créée par l’amincissement transversal brutal imposé au niveau du 
décalage (coupes 2A et 2B). Enfin, si la distribution spatiale du flux sédimentaire varie 
localement, au niveau du décalage, l’évolution du flux sédimentaire global au cours du temps 
et le volume sédimentaire total solide à t180 Ma mesurés sur les deux simulations A et B 
restent très proches et un peu plus élevés que ceux de la simulation de référence. Ce dernier 
résultat s’explique par le caractère local de l’anomalie topographique produite par le décalage. 
Pour finir, l’analyse de l’enregistrement de l’évolution post-rift de la marge par le 
bassin sédimentaire montre, tout d’abord, qu’un décalage de la zone amincie modifie 
localement, et de manière importante, la géométrie du bassin sédimentaire de part et d’autre 
de ce décalage. En effet, il crée une asymétrie des prismes sédimentaires de part et d’autre du 
décalage. Le bassin des coupes 1A et 1B présente un prisme sédimentaire très peu développé 
tandis que celui des coupes 2A et 2B présente un prisme très épais. Cette asymétrie s’explique 
par un très important flux sédimentaire local transversal produit par l’érosion du relief le long 
des coupes 1A et 1B et alimentant le bassin sédimentaire des coupes 2A et 2B. Cette 
latéralisation du flux sédimentaire est contrôlée par la pente majeure produite au niveau du 
décalage. Si l’évolution du flux sédimentaire global reste très proche et un peu plus élevée 
que celle du flux sédimentaire global de la simulation de référence, la distribution spatiale du 
flux sédimentaire varie donc fortement au niveau du décalage de la zone amincie. Enfin, la 
stratigraphie des coupes réalisées sur les simulations reste, quant à elle, très proche de celle de 
la simulation de référence. Si un décalage de la zone amincie modifie de manière importante 
la géométrie du prisme sédimentaire de part et d’autre de ce décalage, en revanche, il ne 
modifie pas significativement la stratigraphie du prisme sédimentaire (séquence 
stratigraphique progradante-aggradante au cours du temps et surface d’érosion au sommet du 
prisme). 
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9.3. LARGEUR DU DECALAGE DE LA ZONE AMINCIE 
(L) 
Après avoir vu les effets d’une variation du décalage de la zone amincie sur les 
mouvements verticaux post-rift 3D affectant les marges passives et sur l’enregistrement 3D de 
ces mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin sédimentaire, nous décrivons, 
dans cette partie, les résultats de l’étude d’une variation de la largeur (l) de ce décalage. Nous 
avons réalisé deux simulations C et D sur lesquelles nous avons fixé le décalage à 110 km et 
nous avons fait varier la largeur « l » de ce décalage de 110 km (simulation C) à 220 km 
(simulation D, voir Figure 158).  
 
Figure 158 : variation de la largeur (l) du décalage de la zone amincie. 
Le décalage (d) est fixé à 110 km sur les deux simulations. La largeur (l) du décalage varie de 110 km à 
220 km. 
Cette étude étant une complexification de l’étude précédente (voir partie 9.2), nous 
décrivons seulement ici les principales différences par rapport aux résultats de la partie 
précédente. Ce travail est présenté dans trois sous-parties : évolution spatio-temporelle de la 
géométrie et des mouvements verticaux post-rift sur la marge passive, puis, évolution spatio-
temporelle de la dénudation et de la sédimentation et enfin enregistrement de l’évolution post-
rift par le bassin sédimentaire. 
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9.3.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE ET DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX SUR LA MARGE PASSIVE 
Nous présentons, dans une première sous-partie, l’évolution post-rift de la géométrie 
des simulations C et D. Puis, dans une seconde sous-partie, nous présentons les résultats sur 
l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux post-rift sur ces deux simulations. 
9.3.1.1.EVOLUTION DE LA GEOMETRIE DES SIMULATIONS 
La géométrie des simulations est présentée à travers 5 figures. La première figure, la 
Figure 159, décrit, grâce à deux cartes et deux agrandissements des zones soumises à un 
décalage crustal, la topographie à t0 Ma sur chacune des deux simulations.  
 
Figure 159 : cartes topographiques à t0 des simulations C (l=110 km) et D (l=220 km). 
l : largeur le long de laquelle le décalage de la zone amincie s’effectue. Pour plus de détails, lire le texte. 
Cette figure est complétée par la Figure 160 qui décrit la variation de l’altitude 
maximale de l’épaulement de rift et de la profondeur maximale de fosse le long de deux 
profils transversaux à t0 Ma. Cette figure est composée de deux plans de position des profils 
transversaux et de deux graphiques décrivant chacun les deux profils transversaux de chaque 
simulation.  
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Figure 160 : profils topographiques transversaux à t0 Ma sur les simulations C (l=110 
km) et D (l=220 km). 
l : largeur le long de laquelle le décalage de la zone amincie s’effectue. Cartes de gauche = plan de position 
des profils transversaux ; flèches = sens et orientation des profils transversaux ; graphiques de droite= 
courbes topographiques le long des profils transversaux : courbes rouges = variation latérale de l’altitude 
maximale de l’épaulement de rift, courbes noires = variation latérale de la profondeur maximale de la 
fosse. La variation en dent de scie des amplitudes de l’épaulement de rift et de la fosse au niveau des 
décalages crustaux est liée à la discrétisation de la grille numérique au niveau des décalages des zones 
amincies. 
Ensuite, la Figure 161 présente les géométries crustales des deux coupes 
longitudinales de chaque simulation, à t0 et t140 Ma. Les coupes longitudinales sont divisées 
en 7 secteurs (voir Chapitre 5 pour plus de détails) et elles sont à la même échelle. 
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Figure 161 : évolution temporelle des géométries crustales de part et d’autre des 
décalages sur les simulations C (l=110 km) et D (l=220 km). 
l : largeur le long de laquelle le décalage de la zone amincie s’effectue. Figure divisée en deux parties. Au-
dessus du trait central en pointillé : présentation des géométries crustales de part et d’autre du décalage 
sur la simulation C (l=110 km). Le schéma de gauche représente la carte de position des deux coupes 
crustales 1C et 2C le long de la simulation. Les quatre graphiques de droite décrivent ces deux coupes 
crustales à t0 et t140 Ma. En-dessous du trait central en pointillé : présentation des géométries crustales 
de part et d’autre du décalage sur la simulation D (l=220 km). Le schéma de gauche représente la carte de 
position des deux coupes crustales 1D et 2D le long de la simulation. Les quatre graphiques de droite 
décrivent ces deux coupes crustales à t0 et t140 Ma. Les huit coupes crustales de la figure sont à la même 
échelle que les coupes crustales de la simulation de référence (voir Chapitre 5). Comme les coupes 
crustales de la simulation de référence, elles sont également toutes divisées en sept secteurs. Pour plus de 
détails, voir le Chapitre 5. 
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Enfin, l’ensemble des mesures des critères géométriques (voir Chapitre 2), réalisées 
sur les coupes longitudinales des simulations C et D, à t0 et t140 Ma, sont synthétisées sur le 
Tableau 25. 
 
Tableau 25 : comparaison des critères géométriques, à t0 et t140 Ma, entre les 
simulations affectées par une variation de la largeur du décalage de la zone amincie et la 
simulation de référence. 
L’analyse des différentes figures montre qu’une augmentation de la largeur de la zone 
crustale soumise à un décalage diminue l’amplitude et la longueur du relief flexural 
(épaulement et fosse) en bordure de la zone. En effet, à t0 Ma, une largeur de décalage de 110 
km produit, sur la coupe longitudinale 1C, une amplitude maximale d’épaulement de ∼2420 m 
et une longueur maximale de 554 km contre respectivement ∼2130 m et ∼535 km sur la coupe 
1D de la simulation D (l = 220 km). Quant à la fosse, à t0 Ma, sa profondeur maximale sur les 
coupes longitudinales 2C et 2D diminue respectivement de ∼1010 m à ∼970 m tandis que sa 
longueur diminue de 420 km à 400 km si la largeur du décalage augmente de 110 km à 220 
km. Enfin, l’analyse de la Figure 159 et de la Figure 160 montre que les reliefs produits par la 
géométrie du décalage s’amortissent latéralement sur 450 km de part et d’autre du décalage, 
contre 510 km sur les simulations soumises à un décalage « d » de 110 km ou 220 km, et une 
largeur de décalage « l » nulle (voir partie 9.2). 
La diminution de la géométrie des reliefs flexuraux en bordure des décalages ainsi que 
la baisse de la longueur d’amortissement latéral de ces reliefs s’expliquent par l’augmentation 
de la longueur de l’amincissement latéral au niveau des décalages crustaux. Comme expliqué 
dans la partie 9.2, le décalage de la zone amincie crée, transversalement à la marge passive, 
un second amincissement local de la croûte continentale. Cet amincissement crée une charge 
flexurale transversale qui s’additionne localement à celle produite par la zone amincie le long 
de la marge. Si la largeur du décalage augmente, la longueur de la zone amincie transversale 
augmente également. Or, comme expliqué dans la partie 5 du Chapitre 7 et dans la synthèse 
du chapitre 8, une augmentation de la longueur de la zone amincie diminue la charge flexurale 
et donc la géométrie des reliefs flexuraux (amplitude, longueur et amortissement latéral). 
Cette étude montre donc que si la largeur du décalage augmente, la charge flexurale 
transversale devient de plus en plus faible et la charge flexurale longitudinale, produite par la 
zone amincie de la marge, devient prépondérante. Par conséquent, une augmentation de la 
largeur du décalage fait tendre la géométrie du relief flexural le long du décalage vers celle de 
la simulation de référence. 
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9.3.1.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA VITESSE DES 
MOUVEMENTS VERTICAUX 
Les évolutions spatio-temporelles des vitesses des mouvements verticaux post-rift le 
long des deux coupes de chaque simulation sont décrites sur la Figure 162.  
Les figures montrent que le secteur 4 des coupes 1C et 1D est affecté par une vitesse 
de surrection maximale, entre t10 et t20 Ma, plus élevée que celle des simulations affectées 
par une quantité de décalage variable (voir sous-partie 9.2.1.2). En effet, une augmentation de 
la largeur du décalage de 110 km à 220 km produit respectivement des vitesses de surrection 
maximales de 14 m/ma et 10 m/Ma, contre ∼8 m/ma sur les simulations affectées par une 
variation de la quantité de décalage. De plus, si la vitesse de surrection diminue au cours du 
temps, ce secteur 4 reste cependant soumis à une surrection tout au long du post-rift.  
Concernant les vitesses de subsidence, la comparaison entre celles produites par une 
variation de la largeur du décalage (simulations C et D) de la zone amincie et celles produites 
par une variation du décalage seul (simulations A et B), montre, dans le premier cas, une 
vitesse de subsidence maximale, entre t10 et t20 Ma, plus forte (-103 à -111 m/Ma) sur le 
secteur 5 des coupes 2C et 2D que la vitesse de subsidence maximale (-66 m/Ma environ) 
mesurée sur les secteurs 5 des coupes 2A et 2B des simulations soumises à une variation du 
décalage (simulations A et B). Ces vitesses baissent de -111 m/Ma à -103 m/Ma si la largeur 
du décalage augmente de 110 km à 220 km (-92 m/ma sur la simulation de référence).  
Cette augmentation de l’amplitude des vitesses des mouvements verticaux post-rift sur 
les simulations affectées par un décalage de la zone amincie de 110 km et une largeur de 
décalage qui varie de 110 km à 220 km, s’explique principalement par un gradient thermique 
latéral au niveau du décalage qui est nettement plus faible que celui affectant le décalage des 
simulations A (d=110 km) et B (d=220 km, voir partie 9.2.). En effet, l’amincissement 
transversal, au niveau du décalage, se faisant sur une distance plus grande, le gradient 
thermique le long du décalage se trouve diminué. Par conséquent, la réponse isostatique 3D 
produite par l’addition des charges transversales et longitudinales, créées respectivement par 
le décalage et la zone amincie de la marge, est augmentée au niveau des bordures du décalage 
crustal. C’est cette augmentation de la réponse isostatique qui, couplée aux processus de 
surface, crée non seulement les importants pics de vitesse de surrection sur le secteur 4 des 
coupes 1C et 1D mais aussi les importantes vitesses de subsidence sur le secteur 5 des coupes 
2C et 2D. Enfin, la diminution de ces vitesses maximales de surrection ou de subsidence si la 
largeur du décalage augmente de 110 km à 220 km est due à une diminution de la réponse 
isostatique produite par l’augmentation de la longueur de la zone amincie transversale, au 
niveau du décalage crustal. 
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Figure 162 : évolution spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux post-rift 
le long des deux coupes respectives des simulations C et D. 
Position des coupes 1C, 2C, 1D, 2D, voir sur la Figure 158. 
9.3.1.3.CONCLUSION 
Cette étude montre qu’en augmentant la longueur de l’amincissement transversal 
produit par le décalage de la zone amincie, une augmentation de la largeur du décalage 
diminue l’état flexural de la marge à t0 ainsi que sa réponse isostatique flexurale post-rift. Le 
comportement de la marge au niveau du décalage tend ainsi vers celui de la simulation de 
référence.  
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9.3.2. EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DE LA DENUDATION 
ET DE LA SEDIMENTATION 
L’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation sur chaque 
coupe est présentée dans trois sous-parties distinctes : la quantité totale de dénudation à 140 
Ma, puis les variations spatio-temporelles du taux de dénudation et du taux de sédimentation 
et enfin la variation temporelle du flux sédimentaire sur chaque simulation.  
9.3.2.1.QUANTITE TOTALE DE DENUDATION A T140 MA 
La Figure 163 présente la quantité totale de dénudation affectant, à t140 Ma, les deux 
simulations C et D. Les deux cartes composant cette figure représentent la distribution 
spatiale de l’épaisseur totale de croûte continentale dénudée mais aussi l’épaisseur totale de 
sédiments présents dans les bassins sédimentaires de chaque simulation à t140 Ma. Ensuite, la 
Figure 164 décrit la dénudation totale le long des coupes de chacune des deux simulations à 
t140 Ma. 
L’analyse des deux figures montre principalement qu’une augmentation de la largeur 
du décalage produit, sur le secteur 3 des coupes 1C et 1D, une faible diminution de la 
dénudation totale maximale de ~5,6 km à ~5,2 km. 41 à 43 % de cette dénudation totale 
maximale correspond donc à l’érosion de l’épaulement de rift initial. 
 
Figure 163 : carte de distribution spatiale des quantités totales de dénudation et de 
sédimentation à t140 Ma, sur les simulations C et D. 
La baisse de la dénudation totale maximale mesurée sur le secteur 3 des coupes 1C et 
1D avec l’augmentation de la largeur du décalage est due à une baisse de la géométrie 
(amplitude et largeur) de l’épaulement de rift initial entre les coupes lC et 1D. Cette baisse est 
produite par la diminution de la charge flexurale qui est liée à l’augmentation de la longueur 
de la zone amincie transversale, située au niveau du décalage, entre la simulation C et la 
simulation D.  
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Figure 164 : quantité de dénudation totale, à t140 Ma, le long des deux coupes 
respectives des simulations C et D. 
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9.3.2.2.EVOLUTION SPATIO-TEMPORELLE DES TAUX DE 
DENUDATION ET DE SEDIMENTATION 
Les variations spatio-temporelles des taux de dénudation et de sédimentation le long 
des quatre coupes sont décrites respectivement sur quatre graphiques présentés sur la Figure 
165. Ces graphiques sont construits suivant le modèle des graphiques représentant l’évolution 
spatio-temporelle des vitesses des mouvements verticaux post-rift (voir Figure 162). 
La comparaison des taux de dénudation et de sédimentation produits par une variation 
de la largeur du décalage (simulations C et D, voir sous-partie 9.2.2.2) avec ceux produits par 
une variation de la quantité de décalage de la zone amincie (simulations A et B) montre, 
comme principale différence, des taux maxima de dénudation et de sédimentation plus élevés 
dans le premier cas. En effet, les taux de dénudation les plus élevés, mesurés sur les coupes 
1C et 1D des simulations affectées par une variation de la largeur du décalage atteignent, 
entre t10 et t20 Ma, -83 m/Ma à -89 m/Ma (entre -72 et -86 m/Ma sur les simulations 
affectées par un décalage variable) tandis que les taux de sédimentation les plus élevés, 
mesurés sur les coupes 2C et 2D de ces mêmes simulations, atteignent, quant à eux, entre 97 
m/Ma et 111 m/Ma sur le même pas de temps (entre 30 et 71 m/ma sur les simulations 
affectées par un décalage variable).  
Cette forte augmentation des taux de dénudation et de sédimentation entre les 
simulations A, B (variation de la quantité de décalage, voir partie 9.2) et les simulations C, D 
(variation de la largeur du décalage) s’explique par l’augmentation de la réponse isostatique 
flexurale au niveau du décalage. Cette augmentation de la réponse isostatique flexurale est 
produite par un gradient thermique transversal plus faible que celui affectant le décalage des 
simulations de la partie 9.2 (voir sous-partie 9.3.1.2 pour plus d’explications). L’isostasie 
flexurale étant couplée avec les processus de surface dans Flex3D, l’augmentation de la 
réponse isostatique flexurale crée une augmentation des taux de dénudation et de 
sédimentation. 
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Figure 165 : évolution spatio-temporelle des taux de dénudation et de sédimentation le 
long des deux coupes respectives des simulations C et D. 
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9.3.2.3.EVOLUTION TEMPORELLE DU FLUX SEDIMENTAIRE 
L’histogramme de la Figure 166 décrit l’évolution temporelle du flux sédimentaire 
solide sur chacune des deux simulations. Il compare l’évolution du flux sédimentaire obtenue 
dans le cas d’une variation de la largeur du décalage de la zone amincie avec celle mesurée 
sur la simulation de référence. 
Par rapport à l’évolution temporelle du flux sédimentaire global de la simulation de 
référence (voir Chapitre 5 et 8 pour plus de détails) et tout comme observé dans le cas d’une 
variation du décalage de la zone amincie (voir sous-partie 9.2.2.3), une variation de la largeur 
du décalage augmente très faiblement et essentiellement le flux sédimentaire global solide sur 
le premier pas de temps, entre t0 et t10 Ma. En effet, ce flux est d’environ de ∼1,14 .104 km3 
contre ∼1,1 .104 km3 sur la simulation de référence. Enfin, le volume sédimentaire total solide, 
mesuré à t180 Ma sur les simulations C et D, varie également très faiblement autour de ∼3,2 
.105 km3 contre ∼3,1 .105 km3 sur la simulation de référence. Il est donc un peu plus élevé que 
celui de la simulation de référence. 
 
Figure 166 : variation temporelle du flux sédimentaire sur les simulations C et D. 
Référence : simulation de référence. Simulation C : décalage de la zone amincie = 110 km, largeur du 
décalage = 110 km. Simulation D : décalage de la zone amincie = 110 km, largeur du décalage = 220 km. 
Comme précédemment décrit pour l’évolution du flux sédimentaire global et le 
volume total de sédiments mesurés à t180 Ma sur les simulations A et B, une variation de la 
largeur du décalage n’a pas de conséquences significatives sur le flux sédimentaire global et 
sur le volume total de sédiments à t180 Ma de la simulation de référence. La raison est que 
l’effet flexural généré par la géométrie du décalage (largeur et quantité de décalage) produit 
seulement un effet topographique local.  
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9.3.2.4.CONCLUSION 
L’étude des conséquences d’une variation de la largeur le long de laquelle le décalage 
crustal s’effectue sur l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation 
montre que la quantité totale maximale de dénudation ne dépasse pas 5,6 km. L’isostasie 
flexurale étant couplée aux processus de surface dans Flex3D, ce travail montre également 
qu’en augmentant la réponse isostatique flexurale de part et d’autre du décalage des 
simulations C (l=110 km) et D (l=220 km), une variation de la largeur du décalage augmente 
les taux de dénudation et de sédimentation sur ce même secteur par rapport à ceux observés 
de part et d’autre du décalage sur les simulations A (d=110 km) et B (d=220 km). Enfin, 
l’analyse de la variation temporelle du flux sédimentaire global et du volume total de 
sédiments solides à t180 Ma montre qu’une variation de la largeur du décalage ne modifie 
presque pas les valeurs de référence. Si un décalage de la croûte amincie d’une marge passive 
modifie localement la distribution spatiale du flux sédimentaire, en revanche, il ne modifie 
pas sensiblement le flux sédimentaire global de la marge. La raison est que les effets de la 
géométrie du décalage de la zone amincie (largeur et quantité de décalage) sur l’état flexural 
initial de la simulation et sur les mouvements verticaux post-rift sont locaux.  
9.3.3. ENREGISTREMENT DE L’EVOLUTION POST-RIFT PAR 
LE BASSIN SEDIMENTAIRE 
Cette dernière partie de résultats sur l’étude de la variation de la largeur le long de 
laquelle le décalage se produit est divisée en deux sous-parties : l’évolution post-rift de la 
géométrie du bassin sédimentaire sur les deux coupes de chacune des deux simulations, puis, 
la stratigraphie des prismes des quatre coupes à t140 Ma. 
9.3.3.1. EVOLUTION POST-RIFT DE LA GEOMETRIE DU BASSIN 
SEDIMENTAIRE 
L’évolution post-rift de la géométrie du bassin sédimentaire des différentes coupes est 
décrite sur la Figure 167 et sur la Figure 168.  
La comparaison entre les résultats d’une variation de la largeur du décalage 
(simulations C et D) et ceux obtenus dans le cas d’une variation de la quantité de décalage 
(simulations A et B, voir sous-partie 9.2.3.1) montre très peu de différences. En effet, la seule 
différence notable est une diminution importante de l’épaisseur du prisme sédimentaire, et 
plus particulièrement du premier corps sédimentaire, sur les coupes 2C et 2D des simulations 
C et D par rapport à l’épaisseur du prisme sédimentaire et du premiers corps sédimentaire des 
coupes 2A et 2B des simulations A et B.  
Le flux sédimentaire alimentant le bassin des coupes 2C et 2D étant le produit de 
l’érosion du relief des coupes 1C et 1D (voir Figure 156 et sous-partie 9.2.3.1 pour plus de 
détails), la diminution de l’épaisseur des prismes sédimentaires des coupes 2C et 2D par 
rapport à celle des prismes sédimentaires des coupes 2A et 2B est due principalement à la 
géométrie plus faible de l’épaulement de rift des coupes 1C et 1D (voir sous-partie 9.3.1.1) 
comparée à celle des coupes 1A et 1B (voir sous-partie 9.2.1.1). 
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Figure 167 : évolution post-rift du bassin sédimentaire le long des coupes 1C et 2C de la 
simulation C (l= 110 km). 
l : largeur le long de laquelle le décalage de la zone amincie s’effectue. Cartes de gauche = plan de position 
des coupes 1C et 2C le long de la simulation. Tous les graphiques sont à la même échelle à l’exception du 
graphique t0 de la simulation 1C. Ce dernier présente une échelle des ordonnées qui va de -15 km à 3 km 
contre -15 km à 2 km sur les autres graphiques. 
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Figure 168 : évolution post-rift du bassin sédimentaire le long des coupes 1D et 2D de la 
simulation D (l= 220 km). 
Cartes de gauche = plan de position des coupes 1D et 2D le long de la simulation. Tous les graphiques sont 
à la même échelle à l’exception du graphique t0 de la simulation 1D. Ce dernier présente une échelle des 
ordonnées qui va de -15 km à 3 km contre -15 km à 2 km sur les autres graphiques. 
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9.3.3.2. STRATIGRAPHIE POST-RIFT DU PRISME SEDIMENTAIRE A 
T140 MA 
Les stratigraphies des prismes sédimentaires des quatre coupes 1C, 2C, 1D, 2D, à t140 
Ma, sont décrites respectivement sur les quatre graphiques de la Figure 169. Ces graphiques 
sont un agrandissement des coupes t140 Ma précédemment décrites sur la Figure 167 et sur la 
Figure 168. 
 
Figure 169 : stratigraphie du prisme sédimentaire le long des deux coupes respectives 
des simulations C et D. 
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La Figure 169 montre que les stratigraphies des prismes sédimentaires sur les coupes 
longitudinales des simulations C (l=110 km) et D (l=220 km) sont respectivement identiques 
à celles observées sur les coupes longitudinales des simulations A (d=110 km) et B (d=220 
km, voir sous-partie 9.2.3.2). Tout comme la stratigraphie du prisme de référence (voir 
Chapitres 5 et 8), ces prismes se caractérisent également par une séquence sédimentaire 
progradante-aggradante au cours du temps et une surface d’érosion marine localisée au 
sommet du prisme sédimentaire. Une variation de la largeur le long de laquelle le décalage de 
la zone amincie s’effectue n’affecte donc pas non plus l’enregistrement stratigraphique de 
référence. 
9.3.4. CONCLUSION 
L’étude de la variation de la largeur « l » du décalage de la zone amincie montre, tout 
d’abord, qu’une augmentation de la largeur « l » du décalage diminue l’état flexural à t0 entre 
les simulations C et D par rapport à celui observé sur les simulations A et B (quantité de 
décalage variable). De plus, la réponse isostatique flexurale post-rift diminue également entre 
la simulation C (l=110 km) et la simulation D (l=220 km). Ces diminutions de l’état flexural 
et de la réponse isostatique flexurale sont dues à une augmentation de la longueur de 
l’amincissement transversal produit par le décalage. En diminuant l’état flexural de la marge à 
t0 et aussi sa réponse isostatique flexurale post-rift, une augmentation de la longueur de 
l’amincissement transversal fait tendre le comportement de la marge au niveau du décalage 
vers celui de la simulation de référence. 
Concernant l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation, cette 
étude montre qu’une variation de la largeur du décalage de la zone amincie produit 
localement une quantité totale maximale de dénudation qui ne dépasse pas 5,6 km. Quant aux 
taux de dénudation et de sédimentation, ils sont plus élevés que sur les simulations soumises à 
une variation de la quantité de décalage (simulations A et B, voir partie 9.2). La cause est une 
réponse isostatique flexurale plus élevée au niveau de la zone crustale affectée par un 
décalage. Enfin, les conséquences de la géométrie du décalage de la zone amincie (largeur et 
quantité de décalage) sur l’état flexural initial et sur les mouvements verticaux post-rift des 
simulations étant trop locales, le flux sédimentaire et le volume total de sédiments solides à 
t180 Ma sont proches et un peu plus élevés que les valeurs de référence.  
Pour finir, l’analyse de l’enregistrement de l’évolution post-rift par le bassin 
sédimentaire montre qu’une augmentation de la largeur « l » du décalage diminue l’épaisseur 
des prismes sédimentaires le long des coupes 2C et 2D par rapport à celle des prismes 
sédimentaires des coupes 2A et 2B des simulations A (d=110 km) et B (d=220 km). En effet, 
une augmentation de la largeur du décalage diminue la géométrie (longueur et amplitude) de 
l’épaulement de rift initial en bordure du décalage par rapport à celle de l’épaulement de rift 
initial produit par une augmentation de la quantité de décalage. Si le flux sédimentaire global 
reste proche et un peu plus élevé que celui de la simulation de référence, le flux sédimentaire 
local transversal diminue donc sensiblement au niveau du décalage si la largeur du décalage 
augmente. Enfin, la stratigraphie du bassin sédimentaire de chaque coupe est comparable à 
celle de la simulation de référence (séquence progradante-aggradante et surface d’érosion 
marine au sommet du prisme sédimentaire). La largeur du décalage n’a donc également 
aucune conséquence sur l’enregistrement stratigraphique. 
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9.4. EVOLUTION POST-RIFT D’UNE MARGE PASSIVE 
TRANSFORMANTE ACTUELLE : LA MARGE 
TRANSFORMANTE DE COTE D’IVOIRE 
Les différentes modélisations présentées au cours de ce chapitre montrent qu’une 
variation latérale de la géométrie crustale de la marge produit principalement une 
augmentation locale de l’état flexural initial (augmentation des amplitudes et des longueurs de 
l’épaulement de rift et de la fosse) et modifie localement les mouvements verticaux post-rift 
(ex : augmentation des longueurs d’ondes).  
Dans cette cinquième et dernière partie de résultats, nous présentons une étude où nous 
comparons les résultats d’une simulation numérique 3D avec des données disponibles sur une 
marge transformante naturelle, la marge transformante de Côte d’Ivoire. Si l’objectif du 
modèle numérique n’est pas de reproduire la réalité de la marge ivoirienne, il est en revanche 
de confronter les principaux résultats obtenus au cours des deux études précédentes 
(variations de la quantité de décalage « d » et de la largeur « l » du décalage) avec les données 
géologiques obtenues sur une marge transformante actuelle. 
Après une présentation de l’étude, nous décrivons, dans la sous-partie suivante, les 
différentes données utilisées dans la réalisation du modèle de distribution des épaisseurs 
crustales. Les sous-parties 3, 4 et 5 décrivent respectivement le modèle crustal 3D et les 
paramètres utilisés dans Flex3D, puis, la topographie produite à t0 et enfin la distribution de 
la dénudation et de la sédimentation à t90 Ma, environ l’âge actuel de la marge passive (105-
95 Ma, Bigot-Cormier et al., 2005). Dans une dernière sous-partie, nous comparons les 
coupes crustales produites par Flex3D avec celles publiées dans la bibliographie. 
9.4.1. PRESENTATION 
La marge de Côte d’Ivoire se situe au Nord du Golfe de Guinée. Cette marge se situe 
plus précisément dans le prolongement de la zone de fracture océanique Saint Paul. Au pied 
de la transformante, près de la ville d’Abidjan, existe un important bassin sédimentaire, le 
bassin profond ivoirien ou BPI (9 km d’épaisseur maximum selon Emery et Uchupi, 1984, 
voir Figure 170). Au large de la marge ivoirienne, dans la continuité de la zone de fracture 
océanique Romanche, existe également une ride marginale, la ride de Côte d’Ivoire-Ghana 
(CIG, voir Figure 170), qui assure une transition de type marge transformante entre une croûte 
continentale amincie supportant le bassin profond ivoirien et la croûte océanique. Cette 
structure est orientée WSW-ENE et mesure 130 km de long sur 25 km de large. La marge 
ivoirienne s’est formée, entre l’Albien et le Cénomanien (105 Ma et 95 Ma, Bigot-Cormier et 
al., 2005), à la fin d’ un rifting oblique à l’origine de la séparation entre la plaque sud-
américaine et la plaque africaine au niveau de la zone équatoriale de l’Océan Atlantique 
(Antobreh et al., 2009). Cette séparation s’est faite par une large zone transformante organisée 
en segments extensifs et en segments décrochants.  
Les études précédemment publiées sur la marge de Côte d’Ivoire se sont 
principalement intéressées soit à connaître la structure profonde de la marge transformante de 
Côte d’Ivoire (Antobreh et al., 2009; Edwards et al., 1997a, b; Peirce et al., 1996; Sage et al., 
1997), soit à comprendre la formation de la structure de la marge transformante (ex : 
Antobreh et al., 2009; Attoh et al., 2004; Edwards et al., 1997b; Mascle et Blarez, 1987; 
Peirce et al., 1996), soit à résoudre l’histoire de l’ouverture de l’Océan atlantique équatorial 
(ex : Basile et al., 1993; Mascle et Blarez, 1987; Sage et al., 2000). Si quelques études 
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publiées se sont intéressées à la déformation flexurale de la ride de Côte d’Ivoire-Ghana (ex : 
Basile et Allemand, 2002; Bigot-Cormier et al., 2005; Clift et al., 1997), très peu d’études se 
sont intéressées aux mouvements verticaux ayant affecté la marge transformante de Côte 
d’Ivoire à grande échelle (plus de 1000 km). La nouveauté de notre travail est donc d’avoir 
réalisé une étude sur l’évolution de la déformation 3D, produite par le couplage entre 
l’isostasie flexurale, les processus thermiques et les processus de surface, à l’échelle de la 
marge transformante ivoirienne (dimension de la grille de la modélisation : 2000*2000 km) et 
plus précisément au niveau de la faille transformante prolongeant la Saint Paul. Si le bassin 
profond ivoirien, au pied de cette faille, a été jusqu’à présent considéré comme un bassin en 
pull-à-part (ex : Antobreh et al., 2009), notre étude permet de préciser notre compréhension 
sur la formation et l’évolution de ce bassin sédimentaire. 
Afin de tester l’influence d’une déformation 3D dans la déformation locale des marges 
passives, l’objectif de l’étude ici décrite est donc d’évaluer si une géométrie crustale 
simplifiée de la marge transformante ivoirienne, dont la dimension correspond à une région 
allant de la Guinée au Ghana, soumise à des processus thermiques, une isostasie flexurale et 
des processus de surface en 3D, permet de produire une géométrie 3D à t90 Ma qui explique 
les observations géologiques à grande échelle (1000 km) sur le système naturel. 
La démarche de cette étude est d’établir, dans un premier temps, un modèle de 
distribution des épaisseurs crustales de la marge ivoirienne à partir d’une carte gravimétrique, 
de données d’épaisseur crustale (Crust 2) et des coupes crustales publiées. Nous avons ensuite 
imposé ce modèle crustal à Flex3D, et nous avons contraint par différentes manières (valeurs 
publiées, synthèses de données, valeurs communément admises) l’ensemble des paramètres 
de Flex3D (profondeur de fibre, épaisseur lithosphérique, coefficients de diffusion,…). Enfin, 
ayant peu de données comparables entre la simulation numérique et la marge passive 
ivoirienne, pour confronter la déformation 3D calculée par Flex3D avec la déformation ayant 
affecté la marge transformante de Côte d’Ivoire, nous avons comparé la carte de distribution 
des isopaques sédimentaires totales, calculée par Flex3D avec celle d’Emery et Uchupi 
(1984). En effet, nous avons montré, dans les deux parties précédentes (9.2 et 9.3), qu’une 
déformation flexurale 3D produit, au niveau d’une discontinuité crustale, une variation locale 
de la distribution spatiale du flux sédimentaire et la formation d’épais prismes sédimentaires. 
Donc, analyser la distribution spatiale des épaisseurs sédimentaires apporte des informations 
sur la distribution spatiale des flux sédimentaires et peut ainsi potentiellement apporter des 
informations sur la déformation affectant les marges passives. 
9.4.2. DONNEES UTILISEES DANS LA REALISATION DU 
MODELE 3D DE DISTRIBUTION DES EPAISSEURS 
CRUSTALES 
Pour réaliser le modèle 3D de distribution des épaisseurs crustales, nous avons utilisé, 
tout d’abord, une carte gravimétrique extraite de la base de données des corrections à l’air 
libre de Sandwell et Smith (1997) (Figure 170 A). Nous avons ensuite reporté, sur la carte 
gravimétrique, la distribution des isopaques sédimentaires totales extraites de la base de 
données d’Emery et Uchupi (1984) (Figure 170 A), établies à partir de profils sismiques et de 
forages.  
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Figure 170 : données utilisées pour déterminer la distribution spatiale des principaux 
domaines de la marge transformante de Côte d’Ivoire. 
Utilisation de données gravimétriques, sédimentaires et crustales (carte A) pour produire une carte de 
distribution spatiale des principaux domaines de la marge transformante de Côte d’Ivoire (croûte 
continentale non amincie, croûte continentale amincie, croûte océanique, carte B). Pour plus de détails, 
lire le texte. 
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A partir de ces données, nous avons pu estimer la distribution spatiale des principaux 
domaines de la marge transformante de Côte d’Ivoire: le domaine continental non aminci, le 
domaine continental aminci et le domaine océanique (Figure 170 - A). En effet, les anomalies 
gravimétriques positives signalent un excès de masse produit par la croûte continentale 
amincie, et le prisme sédimentaire s’installe au niveau du domaine crustal aminci. Ces deux 
informations permettent donc d’estimer les limites de la distribution spatiale de la croûte 
continentale amincie et par conséquent de délimiter également le domaine continental non 
aminci et le domaine océanique. 
Enfin, pour définir la distribution spatiale des épaisseurs crustales, nous avons 
également utilisé la base de données Crust 2 (Mooney et al., 1998). Cette base de données 
décrit la distribution de l’épaisseur crustale à l’échelle globale et avec une résolution de 
2x2degrés. Les mesures utilisées pour réaliser cette carte proviennent principalement 
d’informations sismiques (vitesse des ondes P et S) mais aussi d’informations géologiques et 
tectoniques. Vu la faible résolution de la grille de Crust 2, si elle nous a permis d’apporter des 
contraintes au niveau de l’épaisseur de la croûte continentale du domaine émergé, nous avons 
en revanche contraint l’épaisseur crustale de part et d’autre de la ride de Côte d’Ivoire-Ghana 
(secteurs C et D) à partir de 3 coupes crustales publiées dans trois études différentes (coupe 1 
- Peirce et al., 1996 -, Coupe 2 - Sage et al., 1997 -, Coupe 3 - Edwards et al., 1997a -, voir 
Figure 170 - B pour le plan de position et Figure 175 et sous-partie 9.4.6. pour la présentation 
des coupes). Ces coupes ont été réalisées à partir de profils de sismique réfraction. Elles sont 
soit distribuées sur la bordure Sud du bassin profond ivoirien, soit perpendiculairement à la 
ride de Côte d’Ivoire-Ghana. Quant à l’épaisseur de la croûte océanique au nord de cette ride, 
nous avons utilisé la valeur communément admise de 7 km. 
9.4.3. GEOMETRIE CRUSTALE ET PARAMETRES IMPOSES 
DANS FLEX3D 
Nous avons vu, dans notre première étude paramétrique (voir Chapitre 7 et synthèse 
dans Chapitre 8), que le contrôle le plus important sur l’état flexural initial et les mouvements 
verticaux post-rift est réalisé par la ditribution des épaisseurs crustales. Par conséquent, pour 
réaliser une étude comparative qualitative et quantitative entre les résultats de Flex3D et les 
données géologiques collectées sur la marge transformante ivoirienne, il est donc nécessaire 
de construire un modèle de distribution des épaisseurs crustales qui, tout en étant simplifié, 
respecte les principales variations de l’épaisseur crustale de la marge transformante de Côte 
d’Ivoire. Ce modèle crustal est décrit sur la Figure 171. Il a été construit à partir des 
différentes données précédemment décrites (voir sous-partie 9.4.2). Il représente donc une 
distribution spatiale actuelle des épaisseurs crustales de la marge transformante de Côte 
d’Ivoire. Or, dans Flex3D, l’état flexural initial de la marge modélisée est calculé à partir de la 
distribution spatiale des épaisseurs crustales que nous imposons à Flex3D. Comme pour 
l’étude de l’évolution post-rift de la marge passive nord-namibienne (voir Chapitre 8), nous 
faisons donc ici l’hypothèse que la distribution spatiale actuelle des épaisseurs crustales sur le 
système naturel reste proche de la distribution spatiale des épaisseurs crustales de la marge 
transformante ivoirienne à la fin du rifting. La dimension du modèle crustal est de 18x18 
degrés avec 14 km de résolution.  
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Figure 171 : modèle crustal simplifié de la marge décrochante ivoirienne. 
Les deux profils de distribution des épaisseurs crustales, AB et A’B’, sont à la même échelle. 
Ce modèle de distribution des épaisseurs crustales, que nous avons imposé à Flex3D, 
se caractérise par une épaisseur de croûte continentale non amincie de 38 km. Cette épaisseur 
s’amincit de manière discontinue le long des différents secteurs. Au nord de la marge et selon 
une direction E-W (secteur A, profil AB), la croûte s’amincit faiblement de 38 km à 36 km 
sur une distance de 80 km, puis s’amincit de nouveau sur une distance de 69 km et atteint 7 
km d’épaisseur. Sur le secteur B, l’épaisseur de la croûte continentale diminue suivant un axe 
N-S et passe de 38 km à 36 km sur 80 km de distance. Elle diminue ensuite une seconde fois 
de 36km à 7 km d’épaisseur sur 27 km de distance. Ensuite, sur le secteur C et toujours selon 
un axe N-S, la croûte s’amincit également de 2 km sur 80 km de distance, puis s’amincit une 
seconde fois, passant de 36 km à 20 km sur une distance de 167 km. L’épaisseur devient 
ensuite constante sur 56 km et diminue une troisième et dernière fois sur 27 km et atteint 4 km 
d’épaisseur crustale (voir profil A’B’). La croûte amincie du secteur C s’amincit également 
sur le secteur D, selon un axe E-W. En effet, elle diminue latéralement et atteint 15 km 
d’épaisseur crustale. Cette épaisseur est stable sur 80 km et diminue ensuite, sur 42 km, pour 
atteindre une épaisseur crustale de 7 km. La zone amincie la plus étroite et présentant le 
facteur d’amincissement β ( ) le plus fort se situe donc sur le 
secteur B.  
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Ensuite, pour calibrer les différents paramètres de Flex3D (Tableau 26), nous avons 
utilisé soit des données publiées (épaisseur lithosphérique contrainte grâce à la carte des 
épaisseurs lithosphériques publiée par Artemieva, 2006, voir Chapitre 2), soit des valeurs 
communément admises (température à la base de la lithosphère, températures déterminant 
l’épaisseur élastique, densité des sédiments, gravité, coefficient d’expansion thermique, 
module de young, coefficient de poisson, profondeur de compaction), soit des valeurs 
démontrées dans ce mémoire à partir de synthèses de données (coefficient de diffusion 
continental et marin – Chapitre 4, épaisseur de croûte continentale de référence – Chapitre 2) 
ou encore, des valeurs établies par comparaison géométrique locale entre les coupes crustales 
calculées par Flex3D et les coupes crustales publiées (profondeur de fibre, densités du 
manteau et de la croûte, géométrie de la croûte amincie) (voir plan de position des coupes sur 
la Figure 170 B et descriptions des coupes dans la sous-partie 9.4.6.). En effet, si obtenir la 
géométrie crustale nécessite simplement de lire la variation de l’épaisseur crustale le long des 
coupes crustales publiées, contraindre la profondeur de fibre nécessite d’analyser les 
variations de la profondeur du socle et du Moho le long de la zone amincie des différentes 
coupes crustales. Pour obtenir la valeur paramétrique de la profondeur de fibre, nous avons 
donc dû tester dans Flex3D, une certaine gamme de valeurs estimées à partir de la géométrie 
des coupes crustales publiées. Nous avons ensuite comparé les géométries crustales calculées 
par Flex3D avec celle des coupes publiées pour valider ou non les valeurs paramétriques 
testées. Enfin, concernant la détermination du rapport ente le facteur d’amincissement crustal 
β et le facteur d’amincissement mantélique δ, nous avons conservé l’hypothèse utilisée 
jusqu’à maintenant dans ce mémoire, c’est-à-dire δ est égal à β. 
 
Tableau 26 : paramètres utilisés dans la simulation de la marge ivoirienne. 
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9.4.4. TOPOGRAPHIE A T0 MA 
La topographie ivoirienne calculée par Flex3D à t0 Ma est décrite sur la Figure 172. 
Afin de comparer les cartes produites par la simulation numérique avec les cartes décrites sur 
la Figure 170, nous avons effectué une rotation et une mise à l’échelle adaptées de la carte 
topographique simulée par rapport aux cartes de la Figure 170.  
La topographie calculée par Flex3D varie entre 4180 m et -5370 m environ. L’altitude 
augmente de plus en plus fortement jusqu’à atteindre 4180 m au niveau du poinçon crustal 
formé par les amincissements orthogonaux du secteur A et du secteur B. La localisation du 
fort épaulement modélisé correspond, sur la carte de la marge ivoirienne (Figure 170), à la 
frontière entre le Libéria et la Côte d’Ivoire. En revanche, la topographie sous-marine 
augmente de - 4200, -4300 m à -5370 m environ au niveau de la base de l’intersection entre la 
zone amincie du secteur B et celle du secteur D. Cet approfondissement local de la 
bathymétrie se situe, sur la marge transformante ivoirienne, au niveau de la position de 
l’épaisseur sédimentaire maximale du bassin profond ivoirien (voir Figure 170 A). 
 
Figure 172 : topographie de la simulation de la marge ivoirienne à t0 Ma. 
Les reliefs continentaux (valeurs positives) sont en nuance de bleu-vert tandis que les reliefs marins 
(valeurs négatives) sont en nuance de rouge-orange. L’équidistance entre les courbes altimétriques est de 
1 km. Altitudes comprises entre 4180 m et -5375 m. A, B, C et D sont différents secteurs de la zone amincie 
complexe de la marge ivoirienne. Pour plus de détails, lire le texte. 
La topographie à t0 de la simulation montre donc que l’addition de la charge flexurale 
produite par la zone amincie A avec celle de la zone amincie B produit une augmentation 
locale de l’amplitude de l’épaulement de rift au niveau du poinçon formé par le double 
amincissement orthogonal. La fosse à la base de l’intersection entre la zone amincie B et la 
zone amincie D est, quant à elle, créée par l’addition locale des charges flexurales produites 
par la zone amincie B et la zone amincie D. La correspondance de lieu entre 
l’approfondissement local de la bathymétrie calculée par Flex3D et l’épaisseur maximale de 
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sédiments du bassin profond ivoirien indiquerait un contrôle flexural de ce bassin 
sédimentaire. En effet, la formation d’une cuvette, à la fin du rifting, sous l’effet de la 
déformation flexurale 3D, concentrerait la sédimentation au cours du post-rift et formerait 
ainsi un épais prisme sédimentaire dont la base s’approfondirait principalement sous l’effet 
conjugué de la charge sédimentaire et de la subsidence thermique. 
9.4.5. DENUDATION ET SEDIMENTATION A T90 MA 
Nous présentons maintenant, sur la Figure 173, une carte de distribution des épaisseurs 
totales de dénudation et de sédimentation sur la simulation ivoirienne à t90 Ma, environ l’âge 
actuel de la marge (105 Ma et 95 Ma, Bigot-Cormier et al., 2005). Comme la Figure 172, la 
carte de la Figure 173 a subi une rotation et une mise à l’échelle adaptées par rapport aux 
cartes de la Figure 170. Nous avons ajouté sur la carte, la position de trois coupes crustales 
que nous avons réalisées dans le but de les comparer avec trois coupes crustales publiées 
localisées sur ces mêmes positions (voir sous-partie 9.4.6). 
La Figure 173 montre que l’épaisseur totale maximale de dénudation atteint, à t90 Ma, 
7,2 km au niveau du poinçon où l’épaulement atteignait 4180 m, tandis que l’épaisseur totale 
maximale de sédimentation atteint seulement 5,1 km au niveau de la fosse localisée à 
l’intersection entre la zone amincie B et la zone amincie D (voir sous-partie 9.4.4). Il existe 
un deuxième bassin sédimentaire, formé le long de la zone amincie du secteur A, qui présente 
une épaisseur sédimentaire atteignant localement 4 km d’épaisseur.  
N’ayant que peu de données géologiques disponibles dans cette région, nous avons 
réalisé une étude comparative préliminaire entre les résultats de la simulation numérique et les 
données géologiques du système naturel. Les seules données pertinentes comparables sont la 
distribution spatiale des isopaques sédimentaires modélisées avec celle des isopaques 
sédimentaires d’Emery et Uchupi (1984) (Figure 170 A). Celles-ci montrent une bonne 
correspondance entre la localisation des bassins sédimentaires calculés par Flex3D (bassin 
sédimentaire le long du secteur A, bassin le plus épais à la base de l’intersection entre la zone 
amincie B et la zone amincie D) et les bassins majeurs décrits par Emery et Uchupi (1984) 
(bassin sédimentaire longeant les côtes de Guinée, de Sierra Leone et du Liberia ; bassin 
profond ivoirien). En revanche, la comparaison de ces données montre également que la 
quantité de sédiments peut différer entre les isopaques calculées par Flex3D et les isopaques 
de la base de données d’Emery et Uchupi (1984). En effet, si le bassin sédimentaire modélisé 
longeant le secteur A et le bassin sédimentaire au large des côtes de Guinée, de Sierra Leone 
et du Libéria présentent des épaisseurs sédimentaires très proches (4 km maximum), le bassin 
modélisé situé à la base de l’intersection entre la zone amincie B et la zone amincie D 
présente une épaisseur sédimentaire plus faible (5,1 km) que celle décrite par Emery et 
Uchupi (1984) sur le bassin profond ivoirien (9 km).  
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Figure 173 : distribution spatiale des épaisseurs totales de dénudation et de 
sédimentation sur la simulation de la marge ivoirienne à t90 Ma. 
L’épaisseur totale de dénudation (valeurs négatives) est en nuance de bleu-vert tandis que l’épaisseur 
totale de sédimentation (valeurs positives) est en nuance de rouge-orange. L’équidistance entre les courbes 
d’isopaques est de 1 km. Quantité totale maximale de dénudation = 7,2 km ; quantité totale maximale de 
sédimentation = 5,1 km. A, B, C et D sont différents secteurs de la zone amincie complexe de la marge 
ivoirienne. Les coupes 1, 2 et 3 sont des coupes crustales présentées dans la sous-partie suivante 9.4.6. La 
zone délimitée par les tiretés noirs correspond à une aire drainée simplifiée alimentant le bassin le plus 
épais situé entre la zone B et la zone D. Pour plus de détails, lire le texte. 
Cette comparaison entre les résultats de la simulation numérique et les données 
géologiques montre, tout d’abord, que la distribution spatiale du flux sédimentaire calculée 
par Flex3D localise les prismes sédimentaires au même endroit que ceux observés sur la 
marge transformante ivoirienne. Ces résultats indiquent donc qu’une déformation 3D produite 
par le couplage entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les processus de surface 
peut expliquer la géométrie 3D actuelle de la marge transformante ivoirienne.  
Cependant, si le flux sédimentaire local calculé par Flex3D au niveau du secteur A 
permet de construire un prisme sédimentaire dont l’épaisseur est cohérente avec celle du 
prisme sédimentaire longeant les côtes de la Guinée, de la Sierra Leone et du Libéria, en 
revanche, la distribution spatiale du flux sédimentaire calculée par Flex3D au niveau des 
secteurs B et D semble insuffisante pour produire l’épaisseur sédimentaire totale mesurée sur 
le bassin profond ivoirien (∼4 km de différence entre l’épaisseur maximale sur la simulation 
et celle sur la marge transformante ivoirienne). Différentes causes peuvent expliquer cette 
différence d’épaisseur entre les deux types de données : un problème de géométrie 3D du 
prisme sédimentaire entre les deux types de données, un flux sédimentaire externe à la marge 
transformante ivoirienne, une surrection post-rift de la marge ivoirienne, un état flexural 
initial et des mouvements verticaux post-rift insuffisants sur la simulation numérique, des 
processus de surface faibles dans Flex3D par rapport au système naturel, une production 
carbonatée in-situ sur le système naturel qui n’est pas prise en compte dans Flex3D. 
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Concernant l’hypothèse d’une production carbonatée in-situ sur la marge 
transformante ivoirienne, cette cause est à exclure puisqu’aucune présence de carbonates n’a 
été jusqu’à présent notée (Kulke, 1995). Ensuite, si une augmentation des coefficients de 
diffusion continental et marin dans Flex3D permettait d’augmenter l’épaisseur du bassin 
profond ivoirien sur la simulation, elle augmenterait également son étendue au-delà de celle 
du bassin profond ivoirien de la marge transformante ivoirienne. La géométrie du bassin 
profond ivoirien sur la simulation numérique deviendrait donc incohérente avec celle du 
bassin profond ivoirien de la marge transformante ivoirienne. Quant à l’hypothèse d’une 
augmentation de l’état flexural initial et des mouvements verticaux post-rift sur la simulation 
numérique, elle créerait également une augmentation de l’épaisseur du bassin profond ivoirien 
mais la géométrie crustale de la simulation s’éloignerait de celle de la marge transformante 
ivoirienne (flexure trop forte sur la simulation par rapport à celle observable sur les coupes 
publiées du système naturel). Ensuite, pour tester les trois dernières hypothèses : 1) une 
différence de géométrie 3D du prisme sédimentaire, 2) un flux sédimentaire externe à la 
marge transformante et 3) une surrection post-rift de la marge transformante ivoirienne, nous 
avons complété ce travail avec une rapide étude où nous comparons, au niveau des bassins 
versants alimentant les bassins profonds ivoiriens modélisés et naturels, l’épaisseur de 
dénudation moyenne calculée sur la simulation numérique avec celle calculée sur la marge 
transformante ivoirienne. Pour estimer l’épaisseur de dénudation moyenne sur la marge 
transformante ivoirienne, nous avons donc fait l’hypothèse que le bassin versant du bassin 
profond ivoirien a peu ou pas évolué depuis 90 Ma. L’épaisseur de dénudation moyenne étant 
estimée sur la simulation numérique et sur la marge transformante ivoirienne à partir du 
rapport entre le volume sédimentaire du bassin profond ivoirien et l’aire continentale drainée, 
si les épaisseurs de dénudation moyennes sont identiques entre les deux types de données, 
ceci indique que la différence de 4 km environ entre les épaisseurs sédimentaires maximales 
des deux types de données est due à une simple différence de géométrie entre les deux 
prismes sédimentaires (sédiments plus distribués et donc moins épais sur le bassin profond 
ivoirien de la simulation de référence par rapport aux sédiments plus localisés et donc plus 
épais sur le système naturel). En revanche, si sur le système naturel l’épaisseur de dénudation 
moyenne est plus élevée que celle calculée sur la simulation numérique, alors la différence 
d’épaisseur sédimentaire maximale entre le bassin profond ivoirien de la simulation 
numérique et celui de la marge transformante ivoirienne s’explique soit par une surrection 
post-rift de la marge, soit par un flux sédimentaire externe au système.  
Pour estimer les épaisseurs de dénudation moyenne sur la simulation numérique et sur 
la marge transformante ivoirienne, nous avons d’une part, réalisé une mesure indicative des 
épaisseurs sédimentaires totales déposées entre la zone transformante de la Romanche et celle 
de Saint Paul (voir Figure 170 A et Figure 173) et d’autre part réalisé une mesure indicative 
des aires continentales drainées associées à ces bassins (voir Figure 173 et Figure 174). Pour 
réaliser ces mesures indicatives, nous avons simplifié les aires des isopaques sédimentaires et 
les aires continentales drainées par des rectangles. Connaissant l’équidistance entre les 
isopaques sédimentaires, nous avons pu ensuite calculer les volumes sédimentaires à partir 
des différentes aires des isopaques sédimentaires. A partir de ces données, nous avons calculé 
les épaisseurs de dénudation moyennes correspondantes et nous les avons comparées entre 
elles. 
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Figure 174 : réseau de drainage de la marge ivoirienne et des marges environnantes. 
Notre zone d’étude sur la marge ivoirienne est représentée par le rectangle rouge. Le carré noir en tiretés 
représente l’aire drainée simplifiée du bassin profond ivoirien. 
Le calcul des volumes sédimentaires montre un volume sédimentaire modélisé de 
~1,70 .105 km3 contre ~2,80 .105 km3 sur le système naturel. Concernant l’aire drainée, le 
calcul montre une aire de ~1,90 .105 km2 sur la modélisation numérique contre ~3,50 .105 km2 
sur la marge transformante ivoirienne. Le rapport des volumes sédimentaires sur les aires 
drainées permet d’obtenir une épaisseur de dénudation moyenne comprise entre ~810 m 
(=système naturel) et ~880 m (=modèle numérique). Les valeurs obtenues sur la simulation 
numérique sont donc très proches de celles obtenues sur le système naturel. Ce résultat 
indique donc que la différence de ∼4 km entre les épaisseurs sédimentaires maximales des 
bassins profonds ivoiriens modélisés et naturels est due à une simple différence de géométrie 
entre ces deux prismes sédimentaires. La répartition de la sédimentation est plus distribuée sur 
le modèle numérique, du fait de la loi de diffusion approximant les processus de surface, par 
rapport à la répartition de la sédimentation, plus locale, sur le système naturel. Les 
conséquences sont des épaisseurs sédimentaires maximales moins fortes sur la simulation 
numérique par rapport à celles observées sur le système naturel. 
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Ce travail montre donc que la localisation et le remplissage du bassin profond ivoirien 
sur la marge transformante ivoirienne peuvent être le résultat d’une flexuration 3D produite 
par des processus thermiques, l’isostasie flexurale et des processus de surface affectant la 
marge transformante ivoirienne. Ce travail montre enfin que si les flux sédimentaires des 
modélisations numériques cylindriques ne permettent pas de produire un volume sédimentaire 
total suffisant pour expliquer celui piégé dans les bassins des marges passives naturelles, un 
flux sédimentaire 3D permet en revanche de produire un volume sédimentaire total 
comparable à celui observé sur un système naturel. 
Si cette étude comparative permet d’observer des caractéristiques communes 
intéressantes entre la simulation numérique et le système naturel, il serait nécessaire, pour 
approfondir notre analyse : 
• d’acquérir des données de traces de fission à la frontière entre le Libéria et la Côte 
d’Ivoire afin de vérifier si la dénudation calculée par le modèle numérique 
augmente bel et bien vers l’Ouest ; 
• de réaliser des campagnes de sismiques réflection et réfraction au niveau du bassin 
profond ivoirien au large d’Abidjan, afin de contraindre, d’une part, la géométrie 
crustale de la marge ivoirienne sur cette région, et d’autre part, de mieux connaître 
la géométrie du bassin profond ivoirien et son histoire.  
9.4.6. COMPARAISON DES COUPES CRUSTALES MODELISEES 
AVEC LES COUPES CRUSTALES DE LA BIBLIOGRAPHIE  
Pour contraindre la géométrie crustale des secteurs D et C, la profondeur de fibre, et 
les densités de la croûte et du manteau, nous avons utilisé trois coupes crustales localisées sur 
la Figure 170 - A. Dans cette sixième et dernière sous-partie sur l’étude de la déformation de 
la marge ivoirienne, nous comparons les géométries crustales calculées par Flex3D et les 
coupes crustales publiées. Ces coupes sont présentées sur la Figure 175. Celle-ci est 
composée de trois colonnes et de trois lignes de graphiques :  
• la première ligne en partant du bas décrit l’intégralité des trois coupes 
crustales modélisées. Leur plan de position est présenté sur la Figure 
173 ;  
• la deuxième ligne, au centre, décrit, pour chaque coupe, un 
agrandissement de la zone crustale modélisée correspondant aux coupes 
crustales publiées. Les graphiques des zones modélisées correspondant 
aux coupes ont été mis à la même échelle que les coupes 
bibliographiques ; 
• la troisième et dernière ligne, en haut de la figure, présente les trois 
coupes crustales de la bibliographie. 
Ces coupes publiées ont été réalisées, toutes les trois, grâce à des données de sismique 
réfraction (coupe 1 - Peirce et al., 1996, coupe 2 - Sage et al., 1997 et coupe 3 - Edwards et 
al., 1997a). Les coupes 1 et 3 sont des modèles de vitesses des ondes sismiques tandis que la 
coupe 2 est un modèle de densité.  
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Figure 175 : comparaison entre les coupes crustales modélisées et les coupes crustales de 
la bibliographie. 
Ligne de graphiques en bas = coupes crustales intégrales extraites de la simulation ; ligne de graphiques 
au centre = agrandissement des zones crustales modélisées correspondant aux coupes bibliographiques ; 
lignes de graphiques en haut = coupes de la biliographie. Les agrandissements des trois coupes de la 
simulation numérique ont été mis à la même échelle et à la même dimension que les coupes de la 
bibliographie. Pour plus de détails, lire le texte. 
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La comparaison entre les coupes crustales de la bibliographie et les zones modélisées 
correspondantes montre, à grande échelle, une bonne cohérence entre les deux types de 
données. La bonne cohérence entre les géométries du socle et du Moho calculées par Flex3D 
avec celles observées le long des profils sismiques s’explique par les calibrations du modèle 
3D de distribution des épaisseurs crustales, de la profondeur de fibre, de la densité mantélique 
et de la densité crustale, à partir de ces coupes crustales publiées. Cependant, cette 
comparaison entre les coupes crustales calculées par Flex3D et les coupes crustales du 
système naturel montre également que la physique incluse dans Flex3D (couplage 3D entre 
des processus thermiques, l’isostasie flexurale et des processus de surface contrôlés par une 
loi de diffusion) permet d’expliquer, à grande échelle, la déformation post-rift ayant affectée 
le domaine aminci de la marge transformante ivoirienne. La différence notable à grande 
échelle entre les coupes modélisées et les coupes de la bibliographie est le lissage de la 
topographie modélisée par la loi de diffusion incluse dans Flex3D. 
9.4.7. CONCLUSION 
La simulation numérique montre que la déformation flexurale 3D affectant une marge 
transformante comme la marge ivoirienne, couplée aux processus de surface et aux processus 
thermiques crée, à t0 Ma, une fosse à la base du contact orthogonal entre la zone amincie 
produite par une faille transformante et la croûte continentale amincie suite au rifting. Le 
comblement de la fosse par un flux sédimentaire local produit par l’érosion de l’épaulement 
de rift, crée localement un épais prisme sédimentaire. Or, les isopaques sédimentaires de la 
marge transformante de Côte d’Ivoire (Emery et Uchupi, 1984) montrent également sur le 
même secteur de la marge, la présence d’un épais prisme sédimentaire, le bassin profond 
ivoirien. Si la formation du bassin profond ivoirien peut être expliquée par une structure 
héritée du rift (structure en pull-à-part), ce travail montre que la localisation, la formation et le 
remplissage du bassin profond ivoirien peuvent aussi être liés à une déformation 3D produite 
par le couplage entre l’isostasie flexurale, les processus thermiques et les processus de surface 
affectant la marge transformante ivoirienne. Notre étude montre enfin que si le volume 
sédimentaire total produit par le flux sédimentaire sur les simulations cylindriques est 
insuffisant pour expliquer le volume sédimentaire total piégé dans les bassins des marges 
passives naturelles, en revanche, le volume sédimentaire total produit par le flux sédimentaire 
3D au niveau du bassin profond ivoirien modélisé est comparable à celui mesuré sur le 
système naturel. 
Si cette étude expérimentale montre l’importance d’une déformation 3D dans la 
compréhension de l’évolution post-rift de la marge transformante ivoirienne, les données 
géologiques actuellement disponibles ne nous permettent de réaliser qu’une étude 
préliminaire. Des données de traces de fission à terre et des campagnes de sismiques 
réflection et réfraction au large de la ville d’Abidjan seraient utiles pour mieux contraindre 
notre étude.  
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9.5. CONCLUSION 
L’étude des conséquences d’une zone décrochante avec un décalage « d » et une 
largeur « l » sur le comportement de la simulation de référence montre tout d’abord que le 
décalage de la zone amincie produit une modification locale de la géométrie (amplitude et 
longueur) du relief flexural de part et d’autre du décalage, à t0 Ma. En effet, le décalage de la 
zone amincie crée un deuxième amincissement transversal à la marge qui produit une charge 
flexurale qui s’ajoute à celle longitudinale produite par la zone amincie de la marge passive. 
Cette double charge flexurale au niveau du décalage produit principalement une augmentation 
locale de la géométrie de l’épaulement de rift et de la fosse à t0 Ma. Si la quantité de décalage 
augmente et que la largeur du décalage est nulle, la flexuration et la géométrie maximale du 
relief flexural augmentent également de part et d’autre du décalage. En revanche, si la largeur 
« l » le long de laquelle le décalage se produit augmente, la zone amincie transversale 
augmente également et diminue ainsi la charge flexurale transversale. La charge flexurale 
longitudinale devient alors prépondérante sur la déformation de la marge. Si la largeur « l » 
augmente, le comportement de la marge au niveau du décalage tend donc vers celui de la 
simulation de référence. 
L’analyse de l’évolution spatio-temporelle de la dénudation et de la sédimentation sur 
les simulations affectées par un décalage montre tout d’abord que la quantité totale maximale 
de dénudation atteint jusqu’à 8,1 km au niveau de l’ancien épaulement de rift maximal, en 
bordure du décalage, si « d » est égal à 220 km et « l » est nul. Concernant les taux de 
dénudation, les simulations affectées par une quantité de décalage variable présentent un taux 
de dénudation maximal proche de celui de la simulation de référence (9 m/Ma) tandis que la 
simulation affectée par une largeur de décalage de 110 km et une quantité de décalage de 110 
km présente, quant à elle, un taux de dénudation maximal plus élevé (∼14 m/Ma) et qui tend 
vers celui de la simulation de référence si la largeur du décalage augmente. Les taux de 
sédimentation maximum sur les secteurs 5 sont, quant à eux, soit plus faibles que ceux de la 
simulation de référence dans le cas d’une quantité de décalage variable sur une largeur nulle, 
soit plus forts dans le cas d’une largeur de décalage de 110 km et une quantité de décalage de 
110 km. Si la largeur du décalage augmente, les taux de sédimentation maximum tendent vers 
celui de la simulation de référence. Les faibles taux de sédimentation mesurés dans le cas 
d’un simple décalage de la croûte amincie, sont dûs à une faible subsidence produite soit par 
la flexuration transversale, soit par la relaxation thermique créée par l’amincissement 
transversal brutal imposé au niveau du décalage, tandis que les forts taux de sédimentation 
dans le cas d’une augmentation de la largeur « l » du décalage crustal, sont dûs à une réponse 
isostatique flexurale plus élevée au niveau de la zone crustale affectée par un décalage. Enfin, 
si un décalage de la zone amincie modifie sensiblement la distribution spatiale du flux 
sédimentaire au niveau du décalage, ce dernier modifie en revanche très peu le flux 
sédimentaire global au cours du temps et le volume total solide de sédiments à t180 Ma. En 
effet, les modifications produites par la géométrie du décalage crustal (quantité de décalage et 
largeur du décalage) sur l’état flexural initial et sur les mouvements verticaux post-rift sont 
trop locales pour modifier significativement l’évolution du flux sédimentaire global et le 
volume sédimentaire total. 
L’enregistrement de l’évolution post-rift de la marge par le bassin sédimentaire 
montre, tout d’abord, qu’un décalage de la zone amincie « d » sur une largeur « l » modifie 
localement et de manière importante la géométrie des bassins sédimentaires de part et d’autre 
du décalage. En effet, ces bassins présentent une géométrie asymétrique puisque le bassin 
situé sur la zone amincie de la bordure du décalage (coupes longitudinales 2A, 2B, 2C, 2D) 
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présente une très forte épaisseur sédimentaire tandis que le bassin situé sur la bordure opposée 
(coupes longitudinales 1A, 1B, 1C, 1D) présente une très faible épaisseur sédimentaire. Cette 
différence de géométrie s’explique par un important flux sédimentaire transversal, produit 
principalement, entre t0 et t10 Ma, par l’érosion de l’épaulement de rift initial en bordure du 
décalage, et qui alimente le bassin sédimentaire sur la bordure opposée du décalage. Ce flux 
sédimentaire transversal est contrôlé par la pente produite au niveau du décalage. Si la largeur 
du décalage augmente, l’épaisseur des prismes sédimentaires sur la zone amincie en bordure 
du décalage diminue. Cette diminution de l’épaisseur de ces prismes s’explique par une 
diminution du flux transversal associé à une diminution de la géométrie de l’épaulement de 
rift sur la bordure opposée du décalage. Ce résultat confirme que si le flux sédimentaire 
global, mesuré entre t0 et t10 Ma, sur les simulations présentant un décalage de la zone 
amincie reste très proche de celui de la simulation de référence, la distribution spatiale du flux 
sédimentaire varie donc fortement au niveau du décalage de la zone amincie. Enfin, cette 
étude montre que la stratigraphie des prismes sédimentaires de part et d’autre du décalage est, 
quant à elle, très proche de celle de la simulation de référence. Si un décalage « d » de la zone 
amincie sur une largeur « l » modifie de manière importante la géométrie du prisme 
sédimentaire de part et d’autre du décalage, en revanche, il ne modifie pas la stratigraphie du 
prisme sédimentaire (séquence stratigraphique progradante-aggradante au cours du temps et 
surface d’érosion au sommet du prisme). 
Enfin, l’étude comparative entre une simulation numérique 3D et les données 
géologiques de la marge ivoirienne montre, tout d’abord, une bonne cohérence entre la 
géométrie crustale modélisée et les géométries crustales décrites sur des coupes sismiques de 
la bibliographie. Cette étude comparative montre ensuite et surtout une bonne correspondance 
entre la localisation du bassin sédimentaire majeur calculé par Flex3D et le bassin profond 
ivoirien décrit sur les données publiées. En effet, Flex3D et les données géologiques 
montrent, tous les deux, le développement d’un épais prisme sédimentaire à la base du contact 
orthogonal entre la zone amincie produite par une faille transformante et la croûte 
continentale amincie suite au rifting. Cette dernière étude montre donc que si la formation du 
bassin profond ivoirien peut être expliquée par une structure héritée du rift (structure en pull-
à-part), la formation et le remplissage du bassin profond ivoirien peuvent être également 
expliqués par une déformation 3D produite par le couplage entre l’isostasie flexurale, les 
processus thermiques et les processus de surface affectant la marge transformante ivoirienne. 
Enfin, ce travail montre que si les flux sédimentaires des modélisations numériques 
cylindriques ne permettent pas de produire un volume sédimentaire total suffisant pour 
expliquer celui piégé dans les bassins des marges passives naturelles (voir Chapitres 5, 6, 7 ou 
la synthèse décrite dans le Chapitre 8), un flux sédimentaire 3D permet en revanche de 
produire un volume sédimentaire total comparable à celui observé sur un système naturel. 
En résumé, l’étude des conséquences d’une discontinuité crustale latérale sur le 
comportement post-rift d’une marge passive montre que si la déformation 3D produite par le 
couplage entre l’isostasie flexurale, les processus thermiques, les processus de surface a des 
effets seulement locaux au niveau de ces discontinuités, ces effets sont en revanche 
importants (modifications de l’état flexural initial, des vitesses de subsidence, de la 
distribution spatiale du flux sédimentaire, de la géométrie des prismes sédimentaires de part et 
d’autre de la discontinuité,…) et peuvent permettre d’expliquer le volume sédimentaire total 
d’un bassin sédimentaire. La déformation 3D est donc une déformation à prendre en compte 
dans la compréhension du comportement post-rift des marges passives. 
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CONCLUSION 
 
Les marges passives sont affectées par des processus intrinsèques au système marge 
(ex : isostasie flexurale, subsidence thermique), par des processus régionaux (ex : zone de 
subduction, zone de collision, point chaud, climat) et aussi par des processus globaux (ex : 
climat, eustatisme). Ces processus sont enregistrés, de manière cumulée, dans les dénudations 
continentales (vitesses de dénudation, épaisseur de roches dénudées) et/ou dans les bassins 
sédimentaires des marges passives (flux terrigène, vitesses de sédimentation, géométrie et 
architecture stratigraphique du prisme sédimentaire). Si une marge passive est le lieu 
d’enregistrement de l’histoire passée d’une région, d’un continent, pour accéder à ces 
informations, il est nécessaire de savoir distinguer, à travers la lecture des données sur la 
dénudation continentale et des données collectées sur le bassin sédimentaire des marges 
passives, les conséquences respectives des processus locaux, régionaux ou globaux sur la 
dénudation continentale et le bassin sédimentaire des marges passives. 
Pour accéder à l’enregistrement de processus régionaux ou globaux, il est tout d’abord 
nécessaire d’étudier les conséquences des processus intrinsèques au système marge (processus 
thermiques, isostasie flexurale et processus de surface) sur les mouvements verticaux post-rift 
le long des marges passives et étudier ensuite l’enregistrement de ceux-ci par la dénudation 
continentale et par le bassin sédimentaire des marges passives. Jusqu’à présent la majorité des 
travaux publiés sur la déformation des marges passives et sur son enregistrement par la 
dénudation continentale et/ou par le bassin sédimentaire ont été réalisés en 2D, soit sur le 
domaine marin, soit sur le domaine continental et n’ont pris en compte que les effets de 
certains processus considérés le plus souvent séparément (isostasie flexurale, processus 
thermiques, couplage processus de surface-isostasie flexurale). L’originalité de notre travail a 
été de réaliser des simulations numériques en 3D, cette fois-ci, qui prennent en compte les 
effets combinés des processus thermiques, de l’isostasie flexurale et des processus de surface 
sur : 
• les mouvements verticaux post-rift 3D (subsidence et surrection) aussi bien sur le 
domaine continental que sur le domaine marin des marges passives, 
• et l’enregistrement 3D de ces mouvements verticaux par la dénudation 
continentale (vitesses de dénudation, épaisseur de roches dénudées) et par le 
bassin sédimentaire (vitesses de sédimentation, évolution post-rift du flux 
terrigène, évolution post-rift de la géométrie et de l’architecture stratigraphique du 
prisme sédimentaire). 
Au cours de ce mémoire, nous avons réalisé deux études paramétriques : une première 
effectuée à partir de simulations cylindriques, et une seconde, à partir de simulations dont la 
géométrie crustale varie en 3D. L’objectif de la première étude est étudier et quantifier 1°) les 
effets des processus locaux (processus thermiques, isostasie flexurale, processus de surface) 
sur les mouvements verticaux post-rift le long des marges passives, 2°) d’observer, quantifier 
et analyser les conséquences d’une variation de paramètres internes (profondeur de fibre, 
longueur de zone amincie, densités du manteau et de la croûte, épaisseur lithosphérique) et 
externes (coefficients de diffusion en milieu continental et en milieu marin) sur les 
mouvements verticaux post-rift le long d’une marge passive affectée par ces processus 
  445 
locaux, et enfin 3°) étudier l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation et 
par le bassin sédimentaire. En ce qui concerne l’objectif de la seconde étude paramétrique, il 
est, d’une part, d’étudier et quantifier les conséquences des processus locaux sur les 
mouvements verticaux post-rift affectant une géométrie 3D de marge passive (décalage 
transversal de la croûte continentale amincie = zone transformante) et, d’autre part, d’étudier 
l’enregistrement post-rift 3D de ces mouvements verticaux par la dénudation et par le bassin 
sédimentaire. Cette seconde étude paramétrique permet ainsi d’évaluer l’importance de la 
flexuration 3D par rapport à la flexuration affectant les simulations cylindriques de la 
première étude paramétrique. 
Au cours de la première étude paramétrique, nous avons montré qu’à t0, le code 
numérique Flex3D utilisé au cours de ce mémoire produit, à partir d’une distribution 
d’épaisseur crustale et d’un rééquilibrage isostatique régional, une géométrie crustale initiale 
caractérisée par un épaulement de rift localisé à la transition entre le domaine non aminci et le 
domaine aminci, par une fosse localisée à la transition entre la croûte amincie et la croûte 
continentale de 7 km d’épaisseur (équivalent de la croûte océanique), et enfin par une hauteur 
de marge. Cette géométrie initiale est en accord avec les travaux publiés par McKenzie (1978) 
et par Braun et Beaumont (1989).  
Le couplage entre les processus de surface, l’isostasie flexurale et les processus 
thermiques produit, le long des différentes simulations cylindriques de ce mémoire, des 
mouvements verticaux post-rift qui peuvent être séparés en trois domaines distincts :  
• un domaine non aminci affecté par des mouvements surrectifs produits par le 
couplage entre les processus de surface et la réponse isostatique du système 
(Gilchrist et Summerfield, 1990), 
• un domaine de transition entre le domaine non aminci et le domaine aminci, 
affecté par des mouvements verticaux complexes et jusqu’à présent non décrits 
dans des travaux publiés : tendance générale à la subsidence puis à la surrection et 
possible inversion locale de ces mouvements verticaux. Des mouvements 
verticaux complexes ont également été observés sur le domaine de transition de la 
marge namibienne. 
• Un domaine aminci affecté par de la subsidence thermique (McKenzie, 1978) et 
localement par de l’isostasie flexurale au niveau de la fosse. Cette augmentation 
locale de la subsidence au niveau de la fosse est principalement produite par la 
charge exercée par le prisme sédimentaire (Watts, 1989; Watts et al., 1982). 
Notre étude de l’évolution des mouvements verticaux montre également que 
l’augmentation de la rigidité flexurale au cours du temps produit une augmentation de la 
longueur d’onde flexurale et une diminution de son amplitude. Nos travaux montrent aussi 
que cette diminution d’amplitude est aussi causée par la diminution de l’efficacité des 
processus de surface avec le temps. Enfin, nos résultats montrent qu’après plus de 180 Ma 
d’histoire post-rift, l’activité des processus de surface maintient toujours une réponse 
flexurale sur les marges passives stabilisées. 
Nous avons ensuite réalisé une hiérarchisation du degré d’importance des principaux 
contrôles exercés par les paramètres étudiés (longueur de zone amincie, profondeur de fibre, 
épaisseur lithosphérique, densités lithosphériques, coefficients de diffusion marins et 
continentaux) sur l’isostasie flexurale et sur l’isostasie locale. En effet, notre travail montre 
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que le facteur de contrôle le plus important sur la flexuration d’une marge est 1°) la longueur 
de la zone amincie, puis 2°) les coefficients de diffusion, ensuite 3°) la profondeur de fibre, et 
enfin 4°) l’épaisseur lithosphérique. Concernant l’isostasie locale, s’il est communément 
admis que le rapport de densité entre le manteau et la croûte continentale exerce le principal 
contrôle sur l’isostasie locale, notre étude montrent une hiérarchie différente : 1°) l’épaisseur 
lithosphérique, 2°) le rapport de densité entre le manteau et la croûte continentale. 
Concernant les vitesses de dénudation et de sédimentation, les études publiées jusqu’à 
présent ont travaillé soit sur les vitesses moyennes de dénudation post-rift, soit sur les vitesses 
de sédimentation enregistrées dans les bassins sédimentaires. Comme pour les vitesses des 
mouvements verticaux post-rift, l’originalité de notre démarche a été d’analyser 
conjointement les vitesses de dénudation et de sédimentation le long des simulations et au 
cours du temps. Les résultats de nos simulations cylindriques montrent que le couplage entre 
les processus de surface et l’isostasie flexurale crée également le long des simulations, trois 
domaines affectés différemment par les processus de surface : 1°) un domaine non aminci 
affecté par de la dénudation, 2°) un domaine de transition affecté par des alternances 
progressives et locales entre la sédimentation et la dénudation, 3°) un domaine aminci soumis 
à une sédimentation localisée au niveau de la fosse. Il est à noter que l’augmentation de la 
longueur d’onde flexurale au cours du temps crée une augmentation de la largeur des 
domaines en sédimentation et en dénudation. 
Nous avons ensuite analysé les conséquences du couplage entre les processus de 
surface, l’isostasie flexurale et les processus thermiques sur l’évolution temporelle du flux 
sédimentaire des différentes simulations cylindriques. Nous avons comparé les résultats avec 
les données géologiques sur les flux sédimentaires mesurés en domaine continental (flux 
sédimentaire local mesuré à partir de données de dénudation) et sur les flux sédimentaires 
préservés dans les bassins de marges passives. Notre travail montre que la relaxation de 
l’épaulement de rift produit un pic de flux de sédiments dans les premiers temps de l’histoire 
post-rift des marges, suivi par une décroissance rapide du flux en 10 Ma environ. Ensuite, si 
le flux reste faible au cours du post-rift sur les différentes simulations cylindriques, les flux 
sédimentaires mesurés sur le domaine continental ou dans le bassin sédimentaire des marges 
passives naturelles montrent, quant-à-eux, des évolutions variables. Des différences ont 
également été observées entre le faible volume sédimentaire calculé par Flex3D sur les 
simulations cylindriques et celui plus important mesuré sur des systèmes naturels actuels. Ces 
différences doivent être expliquées par d’autre processus, comme par exemple des processus 
de surrection post-rift ou l’arrivée de flux sédimentaires externes aux marges passives 
(produits de l’érosion de reliefs intracontinentaux). Ces différences peuvent également 
s’expliquer par une variation 3D de la distribution spatiale du flux terrigène local, produite sur 
une marge passive soumise à une déformation 3D (ex : marges transformantes, voir ci-
dessous). 
Nous nous sommes ensuite intéressés aux conséquences du couplage entre les 
processus de surface, l’isostasie flexurale et les processus thermiques sur l’enregistrement 
stratigraphique des prismes sédimentaires. Ces travaux montrent que la déformation produite 
par ce couplage s’enregistre dans le bassin par une unique séquence progradante-aggradante 
au cours du post-rift, la formation de surfaces d’érosion au sommet du prisme sédimentaire, et 
la création de pentes sédimentaires comparables à celles de marges passives actuelles (< à 
1,5° en général). La comparaison avec les travaux publiés de van Balen et al. (1995) montre la 
présence, dans les deux cas, d’une surface d’érosion au sommet des prismes sédimentaires et 
d’une bonne correspondance des enregistrements stratigraphiques calculés sur les premiers 
temps de l’histoire post-rift, lors de la relaxation de l’épaulement de rift (séquence 
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progradante et aggradante). Ensuite, les enregistrements deviennent différents. Contrairement 
à la séquence continue progradante-aggrante calculée par Flex3D au cours du post-rift, les 
travaux de van Balen et al. (1995) montrent une évolution vers une séquence rétrogradante. 
Cette différence d’enregistrement est probablement due aux différentes lois appliquées pour 
approximer les processus de surface en domaine continental : loi de diffusion dans Flex3D et 
loi de diffusion-transport fluvial dans les travaux de van Balen et al. (1995). 
Enfin, les résultats de notre seconde étude paramétrique, montrent des résultats 
identiques à ceux décrit précédemment sur les simulations cylindriques, à l’exception des 
régions affectées par un décalage transversal des zones amincies (= zones transformantes). En 
effet, notre seconde étude paramétrique montre que si la déformation 3D produite par le 
couplage entre l’isostasie flexurale, les processus thermiques, et les processus de surface est 
plus importante, au niveau des zones transformantes, que celle observée sur les simulations 
cylindriques de notre première étude paramétrique, elle reste cependant très locale. En effet, 
une augmentation du décalage transversal de la croûte amincie produit principalement une 
augmentation locale importante de l’état flexural initial (augmentation locale des amplitudes 
et des longueurs de l’épaulement de rift et de la fosse de part et d’autre du décalage crustale). 
En revanche, si la largeur le long de laquelle le décalage se produit augmente, le 
comportement de la simulation au niveau de la zone transformante tend vers le comportement 
d’une simulation cylindrique.  
L’augmentation de la flexuration de la marge passive au niveau de la zone 
transformante étant locale, le flux sédimentaire global et le volume sédimentaire total des 
simulations de la seconde étude paramétrique sont donc proches et un peu supérieur au flux 
sédimentaire global et au volume sédimentaire total de la simulation cylindrique qui nous a 
servi de référence au cours de nos deux études paramétriques. En revanche, si le flux 
sédimentaire global est peu modifié par rapport à celui de la simulation de référence, la 
distribution spatiale du flux sédimentaire est fortement modifiée au niveau de la région 
affectée par un décalge de la croûte continentale amincie. Cette modification locale de la 
distribution spatiale du flux sédimentaire est responsable d’une modification locale de la 
géométrie des prismes sédimentaires de part et d’autre du décalage crustal (assymétrie des 
épaisseurs des prismes sédimentaires de part et d’autre du décalage de la zone amincie). 
Enfin, si le couplage entre les processus thermiques, l’isostasie flexurale et les processus de 
surface ne permet pas de produire, sur les simulations cylindriques, un volume sédimentaire 
global suffisant pour expliquer celui mesuré dans les bassins sédimentaires des systèmes 
naturels, notre deuxième étude paramétrique montre en revanche que le couplage entre ces 
trois processus permet de produire, au niveau des simulations affectées par un décalage de la 
zone amincie, un volume sédimentaire local équivalent à celui mesuré sur le bassin 
sédimentaire de marges transformantes naturelles. Notre seconde étude paramétrique montre 
donc que si la déformation 3D produite par le couplage entre les processus thermiques, 
l’isostasie flexurale et les processus de surface a des effets seulement locaux sur les marges 
passives, elle est cependant une déformation importante à prendre en compte dans la 
compréhension du comportement et de l’enregistrement des marges passives au cours du post-
rift. 
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PERSPECTIVES 
 
Le travail présenté au cours de ce mémoire nous a permis de préciser nos 
connaissances : 
• sur les mouvements verticaux post-rift produits par le couplage entre les processus 
thermiques, l’isostasie flexurale et les processus de surface le long des marges 
passives, depuis le domaine non aminci jusqu’au domaine aminci, 
• sur l’importance de la déformation flexurale affectant des géométries crustales 3D 
complexes (ex : marges transformantes) par rapport à la déformation flexurale 
affectant des géométries crustales cylindriques, 
• sur les principaux facteurs de contrôle sur l’isostasie flexurale et sur l’isostasie 
locale affectant les marges passives, 
• sur l’enregistrement, par la dénudation continentale et par le bassin sédimentaire, 
des mouvements verticaux produits par les processus locaux (processus 
thermiques, isostasie flexurale et processus de surface) sur des marges passives 
cylindriques ou caractérisées par une géométrie crustale 3D complexe (ex : marges 
transformantes). 
Ce travail présentant certaines limites, nous proposons, dans cette partie, différentes 
perspectives permettant de faire évoluer et approfondir nos recherches. En effet, tout d’abord, 
l’analyse des différentes géométries initiales produites par Flex3D au cours de ce mémoire 
montre les limites de l’une de nos hypothèses de départ : les facteurs d’amincissement 
crustaux et mantéliques sont identiques. Pour mieux comprendre la formation de très faibles 
hauteurs de marges passives naturelles à la fin du rifting (< 2000 - 3000 m, Aslanian et al., 
2009) et les conséquences sur la dynamique post-rift des mouvements verticaux et 
l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation continentale et par le bassin 
sédimentaire, il serait désormais nécessaire de considérer dans Flex3D des facteurs 
d’amincissement crustaux et mantéliques différents. Ensuite, si notre étude sur les 
mouvements verticaux post-rift montrent, au niveau du domaine de transition, l’existence 
d’inversions des mouvements verticaux au cours du post-rift, il existe en revanche peu de 
données publiées pour confronter nos résultats. En effet, la majorité des études sur les 
mouvements verticaux des marges passives ont travaillé soit sur le domaine continental, soit 
sur le domaine marin. Il serait donc nécessaire d’une part, de réaliser une étude couplant les 
données de dénudation avec les données de sédimentation sur différentes marges actuelles 
afin d’estimer des vitesses de mouvements verticaux le long de ces marges (méthode testée 
sur la marge nord namibienne, voir Chapitre 2), et d’autre part, de rechercher l’existence de 
bassins sédimentaires sur le domaine de transition de jeunes marges passives actuelles (ex : 
marges passives bordant la Mer Rouge). Ceci permettrait de verifier si le domaine de 
transition est affecté par une subsidence au début de l’histoire post-rift. Enfin, la discusion de 
nos différents résultats avec des travaux publiés et des données géologiques disponibles 
montre également la nécessité de : 
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• changer dans Flex3D la loi de diffusion en domaine continental par une loi de 
diffusion-transport fluvial. Cette dernière est plus adaptée pour étudier l’évolution 
des reliefs des marges passives puisqu’elle tient compte des processus de versant 
(ex : glissement gravitaire à petite échelle) et des processus de rivière (ex : érosion 
de rivière, transport fluvial à grande échelle). En modifiant le flux sédimentaire 
produit sur le domaine continental, elle serait également plus adaptée pour étudier 
l’enregistrement stratigraphique produit sur les simulations numériques, 
notamment la formation de séquences rétrogradantes. En effet, ces dernières ne 
peuvent être produites actuellement dans Flex3D avec les lois physiques existantes 
et des paramètres contraints par les données géologiques. 
• appliquer un processus surrectif post-rift dans Flex3D. Ce processus permettrait de 
représenter, dans Flex3D, certains processus régionaux (ex : topographie 
dynamique produite par un point chaud). Ce processus surrectif permettrait 
notamment de produire des pics de flux sédimentaire et de roches dénudées au 
cours du post-rift et ainsi quantifier leur importance et le temps nécessaire au 
système pour se rééquilibrer. Ce processus permettrait également d’évaluer le 
volume sédimentaire ainsi produit dans les bassins sédimentaire et ainsi apporter 
des explications sur les différences de volumes observées entre nos simulations 
(très faible volume) et les systèmes naturels. Ce processus permettrait enfin 
d’étudier, d’une part, la formation de surfaces d’érosion majeures au sein des 
prismes sédimentaires et, d’autre part, les effets sur l’évolution post-rift des pentes 
sédimentaire. 
• ajouter, dans Flex3D, un flux sédimentaire externe. Ce flux additionnel 
représenterait, dans Flex3D, le flux terrigène produit par l’érosion de reliefs en 
amont des marges passives et qui s’enregistre dans les bassins sédimentaires des 
marges passives. L’ajout de ce flux permettrait également de produire et quantifier 
des pics de flux sédimentaire post-rift, d’étudier et quantifier les conséquences de 
ce flux sédimentaire externe sur la réponse flexurale de la marge au niveau du 
domaine aminci, et enfin de voir les conséquences de ce flux additionnel sur 
l’évolution des pentes sédimentaires. 
Enfin, il serait nécessaire d’ajouter dans Flex3D, le processus d’eustatisme (= 
variation cyclique du niveau marin dans Flex3D) et le climat (= variation des coefficients de 
diffusion au cours du temps dans Flex3D) afin d’étudier les conséquences respectives de ces 
processus sur l’évolution spatio-temporelle des mouvements verticaux post-rift le long des 
marges passives et sur l’enregistrement de ces mouvements verticaux par la dénudation 
continentale et par le bassin sédimentaire.  
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Ce dixième et dernier Chapitre du mémoire présente les résultats de la formation « Un 
nouveau chapitre de thèse » que j’ai suivie au cours de la 3ème année de thèse. Cette formation 
a été financée par l’école doctorale « Sciences de la Matière » et a été encadrée par 
l’Association Bernard Grégory. Nous avons été suivis pendant 4 mois par un mentor, 
Dominique Cloarec, qui nous a aidés à réfléchir sur la valorisation des compétences acquises 
au cours de la thèse, en vue de notre future réinsertion professionnelle. Cette formation 
consiste plus particulièrement à vulgariser notre sujet de recherche, à valoriser le sujet dans le 
cadre de la recherche théorique mais aussi dans le cadre de la recherche appliquée. Sur un 
plan plus personnel, cette formation permet de réfléchir aux raisons qui ont amené à faire une 
thèse, aux différentes compétences (scientifiques, professionnelles et techniques) que nous 
avons acquises au cours de la thèse, et enfin, aux possibles débouchés envisageables après la 
thèse. 
10.1. CADRE GENERAL DE MA THESE 
10.1.1. PRESENTATION DU LABORATOIRE 
Ce travail de recherche s’effectue au sein du laboratoire Géosciences Rennes (UMR 
6118), une unité mixte de recherche (CNRS & Université de Rennes 1). Ce laboratoire fait 
partie de l’IFR/FR CAREN (Centre Armoricain de Recherche en Environnement). Les 
recherches qui y sont faites portent sur le fonctionnement de la terre, de sa partie la plus 
profonde (noyau, manteau,…) jusqu’à sa partie la plus superficielle (surface, atmosphère, 
cycle de l’eau,…). Le laboratoire est divisé en trois équipes : 
• Lithosphère : étude de la déformation des couches profondes de la Terre 
(Manteau, Croûte continentale,…) à l’origine de la formation de reliefs en surface. 
• Transfert : étude des mécanismes d’érosion des reliefs et du transport des 
sédiments ainsi formés vers des cuvettes appelées bassins sédimentaires. 
• Bassin sédimentaire : étude des sédiments issus de l’érosion des reliefs et déposés 
dans des pièges à sédiments : les bassins sédimentaires. 
En encadrant l’ensemble des disciplines majeures des Géosciences, ce laboratoire 
présente une grande pluridisciplinarité. 
10.1.2. IMPLICATION DE MA THESE DANS LA 
RECHERCHE MENEE PAR LE LABORATOIRE 
Cette thèse s’inscrit dans un projet d’équipe, le projet Afrique. Ce projet, impliquant 
différents membres de l’équipe bassin sédimentaire, a pour objectif l’étude de l’évolution du 
relief à l’échelle du continent africain et aux échelles de temps géologiques (Méso-
Cénozoïque, soit il y a 250 millions d’années jusqu’à maintenant). Ma thèse se situe à la 
frontière entre le travail d’une ancienne post-doctorante travaillant sur l’érosion des anciens 
reliefs africains, et celui d’une doctorante travaillant sur les dépôts sédimentaires des bassins 
africains, sur ces derniers 250 millions d’années. En effet, mon travail porte sur la 
déformation de la lithosphère (croûte + partie supérieure du manteau : 100-120km d’épaisseur 
en dessous de la surface), sur l’érosion des reliefs ainsi formés et le dépôt des sédiments dans 
les bassins sédimentaires. Elle permet ainsi d’affiner la compréhension du transfert des 
particules formées par l’érosion des reliefs vers leurs dépôts dans les bassins océaniques. Par 
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sa pluridisciplinarité, ma thèse s’inscrit plus largement dans la thématique « relief » portée par 
les différentes équipes constitutives du laboratoire.  
10.1.3. POURQUOI S’INTERESSER AUX RELIEFS 
COTIERS ? 
Les reliefs côtiers sont formés par la déformation d’un objet particulier : la marge 
passive (voir Figure 176). C’est une structure géologique située à la transition entre une 
croûte continentale de 37 km d’épaisseur formant les continents et une croûte océanique de 7 
km d’épaisseur formant les fonds marins. C’est donc une structure intraplaque, c’est-à-dire au 
milieu d’une plaque tectonique. Or les sédiments formés par l’érosion des reliefs continentaux 
se déposent dans le milieu marin (voir  Figure 176). Le transport de ceux-ci, entre ces deux 
milieux, se fait donc à travers les marges passives. Ces dernières présentent cependant une 
déformation subtile et complexe qui, en formant des reliefs, peut modifier ce transport et le 
dépôt des sédiments. Comprendre ces modifications nécessite donc d’étudier la déformation 
de ces marges. Cette déformation a des causes variées : tectonique, dynamique dans le 
manteau (remontée ou descente de matériels au cours du temps), climat,…  
 
Figure 176 : Présentation d’une marge passive.  
Les sédiments issus de l’érosion des reliefs sont transportés vers le bassin sédimentaire situé en mer. 
10.1.4. ENJEUX GENERAUX 
Cette thèse doit apporter de nouvelles données permettant d’affiner les modèles 
climatiques actuels. En effet, l’évolution des reliefs a un fort impact sur la circulation 
atmosphérique et donc sur le climat: un relief élevé comme les Andes ou l’Himalaya fait 
l’effet d’une barrière s’opposant aux circulations atmosphériques. Les reliefs sont donc une 
donnée indispensable dans le fonctionnement des modèles climatiques actuels, or seuls les 
reliefs actuels sont pris en compte dans ces modélisations. Si l’histoire des reliefs récents, en 
limite de plaques tectoniques (collision : Himalaya ; subduction : chaîne andine ; extension : 
rift est-africain), est plutôt bien étudiée, ce n’est pas le cas pour les reliefs intraplaques 
comme celui des marges passives. Les résultats de ma thèse doivent permettre de mieux 
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comprendre l’évolution au cours du temps de ces reliefs et apporter ainsi de nouvelles 
données aux modélisations climatiques. 
La dynamique du manteau a une action majeure dans l’évolution des reliefs. La 
remontée de matériels chauds appelés panaches, la convection dans le manteau à l’origine de 
la tectonique des plaques, participent à la création de topographies à la surface des continents. 
L’étude de l’évolution du relief permet donc d’apporter de nouvelles données aux 
modélisations sur la dynamique du manteau. 
10.1.5. APPLICATION INDUSTRIELLE 
Au cours de cette thèse, nous avons adapté au cas des marges passives, un code 
numérique en 3D, appelé Flex3D, développé par Jean Braun. Ce code comprend de la 
thermique, de la déformation et des mécanismes d’érosion, de transport et de sédimentation. Il 
peut devenir un outil prédictif sur l’évolution thermique d’une marge ainsi que sur l’évolution 
des reliefs et la localisation des dépôts sédimentaires. Ces informations sont importantes pour 
l’exploration pétrolière. 
10.1.6. UN CHEMINEMENT PERSONNEL VERS LA THESE 
Dès la 5ème, et suite à la lecture du livre: « Croc Blanc » de Jack London, je désirais 
suivre un parcours universitaire jusqu’à la thèse, afin de devenir biologiste spécialiste des 
loups. J’ai cependant toujours été partagé entre les Sciences de la Vie et les Sciences de la 
Terre. En fin de classe terminale, souhaitant conserver un enseignement étendu aux sciences 
naturelles, j’ai pris la décision de me diriger vers un DEUG Sciences de la Vie avec option 
Sciences de la Terre. Pendant cette première année de DEUG, des discussions avec des 
scientifiques, concernant mon projet d’enfance, m’ont amené à la conclusion que celui-ci était 
voué à l’échec. Le plaisir d’apprendre et de comprendre a pris le relais et un second projet est  
rapidement apparu : devenir naturaliste et vulgariser ces sciences naturelles. Je souhaitais 
donc suivre, après le DEUG, une Licence et une Maîtrise en Géologie puis en Biologie. Mais 
lors de mon Travail Encadré de Recherche (TER) en Maîtrise de géologie, ma curiosité a été 
aiguisée par les marges passives. Aussi, lorsqu’en fin de Maîtrise, un stage de recherche de 
Master 2 sur la sismicité actuelle des marges passives m'a été proposé, ma curiosité et mon 
désir de comprendre ce sujet m’ont poussé à l'accepter. Puis, au cours de ce Master 2, des 
discussions avec des chercheurs m’ont permis de voir l’intérêt d’une thèse dans ce projet de 
vulgarisation : connaître le milieu scientifique et ses exigences et ainsi obtenir une crédibilité 
scientifique. Mon stage de recherche s’ouvrant sur un sujet de thèse concernant les marges 
passives, cette opportunité, ajoutée à la volonté de construire un projet de vulgarisation m’ont 
amené à candidater sur cette thèse et obtenir une bourse ministérielle. 
10.2. COUT ET DEROULEMENT DE LA THESE 
10.2.1. MOYENS MATERIELS ET HUMAINS 
Ce projet a été financé par une bourse ministérielle versée d’Octobre 2005 à 
Septembre 2008. Mon travail, basé sur un code numérique 3D, a nécessité l’achat d’un 
ordinateur puissant. À cela s’est ajouté l’achat de licences de programmes nécessaires au 
traitement des données (Suite Office, Suite Adobe) (voir Figure 177). Une autre partie des 
dépenses a été affectée aux déplacements dans des congrès : à Vienne pour l’European 
Geosciences Union, à Dijon pour les Réunions des Sciences de la Terre, à Caen pour 
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l’Assemblée des Sédimentologues Français ou sur le terrain en Namibie (Avril 2006) (voir 
Figure 177). Le financement de ces dépenses s’est réparti entre le CNRS, à travers un 
programme de recherche appelé « Reliefs de la Terre », et l’Université de Rennes 1. La 
majorité du budget est répartie entre la bourse ministérielle et le salaire des trois directeurs de 
thèse (voir Figure 177).  
 
Figure 177 : Les différents coûts de la thèse.  
Le coût total revient à 135 090 € dont 93% correspondent à la masse salariale. 
Le budget total de la thèse est de 135 080 € dont 93% correspondent à la masse 
salariale (bourse de thèse, salaires des directeurs de thèse, salaires des secrétaires) et les 7% 
restants correspondent aux frais divers : informatique, mission, congrès, frais d’inscription, 
stages.  
10.2.2. GESTION DU TEMPS ET DIFFICULTES 
RENCONTREES 
Cette thèse s’est effectuée sur 4 ans et demi. Elle a été ponctuée par des problèmes liés 
au code numérique Flex3D. En effet, ayant été développé dans l’objectif de cette thèse, ce 
code n’était pas tout à fait opérationnel. J'ai dû passer une partie de ma thèse à le tester et le 
maîtriser. Peu de « bugs » ont été découverts mais deux d’entre eux m'ont fait prendre du 
retard. En effet, j’ai découvert au bout d’un an et demi, un premier bug majeur et la totalité 
des résultats obtenus jusqu’à cette date s'est révélée inexploitable. Une fois le problème réglé, 
je me suis servi de l’expérience acquise pendant cette année et demie pour refaire les 
expériences les plus pertinentes. Cependant, le contre-coup de cette difficulté rencontrée fut 
psychologique. En effet, une démotivation est montée progressivement en moi. Pendant les 4-
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5 mois suivants et malgré mon travail, je n’avançais plus dans la thèse. À la fin de la 2ème 
année, les différents défis s’imposant à moi : réussir ma thèse et la finir dans les temps, 
ajoutés à celui de me faire plaisir et profiter de cette possible dernière année de géologie, 
m’ont permis de retrouver la motivation. Cependant, à la fin de la troisième année, la 
découverte du second bug majeur m’obligea à refaire une seconde fois toutes mes simulations 
et à revoir une partie de ma rédaction. Je fus obligé de poursuivre en 4ème année de thèse. 
10.3. COMPETENCES ACQUISES 
10.3.1. COMPETENCES TECHNIQUES 
Au cours de mes stages universitaires en géologie, j’ai appris la maîtrise de différents 
outils : 
• Logiciels de dessin ou de traitement de photos (Illustrator et Photoshop)  : j’ai 
commencé à maîtriser ces outils en stage de recherche en Maîtrise et j’ai poursuivi  
pendant mon Master 2 Recherche et mes trois années de thèse. Ils me permettent 
de mettre en valeur mes différents résultats et d'illustrer mes propos ou mes idées. 
• Système d’Information Géographique (ArcGIS) : j’ai appris à l’utiliser au cours de 
mon Master 2 et de ma thèse. Il m’a permis de positionner, sur des cartes 
géographiques géopositionnées (localisées en longitude et latitude), différentes 
données, dans le but de les analyser. J’ai également effectué des coupes de profils 
topographiques ou de structures profondes à partir de grilles appelées MNT 
(Modèle Numérique de Terrain). Ce sont des cartes contenant des valeurs 
d’altitude, d’épaisseur de sédiments,… localisées en longitude et latitude. 
• Programmation : afin de traiter un nombre important de données sismiques 
pendant mon Master 2, j’ai appris le langage C et produit un code me permettant 
de trier cette masse d’informations. Puis, ma thèse étant basée sur le code 
numérique Flex3D construit dans le langage Fortran 90, j’ai appris à programmer 
dans ce langage afin de comprendre, dans les grandes lignes, le code numérique 
que j’utilise. J’ai également écrit, en Fortran 90, un code annexe permettant de 
construire des coupes à travers le modèle produit par Flex3D. 
• Bureautique : au cours de cette thèse, j’ai appris à maîtriser Word et sa gestion de 
documents longs et complexes comme un mémoire de thèse. J’ai également appris 
à maîtriser la mise en page automatisée d’un document et à utiliser le mode 
« document maître » nécessaire dans la rédaction d’un long mémoire. J’ai par 
ailleurs appris à utiliser les outils Excel et Kaléidagraphe, afin d’effectuer 
différents calculs à partir de tableaux et construire des graphiques. Enfin, au cours 
de ces études, j’ai appris à utiliser PowerPoint ou Keynote, deux logiciels 
permettant de mettre en forme des présentations orales.  
• Systèmes d’exploitation : j'ai acquis certaines connaissances en informatique. J’ai 
appris, depuis la Maîtrise, à formater, installer et entretenir Windows XP. J’ai 
également acquis une certaine autonomie face aux problèmes fréquents que peut 
occasionner ce système. J’ai également appris, pendant ces trois années de thèse, à 
me familiariser avec l’environnement MacOSX et son système UNIX (shell, 
lignes de commande, mode administrateur et mode root appelé aussi super-
utilisateur).   
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10.3.2. COMPETENCES SCIENTIFIQUES 
Au cours de ma thèse, je pense avoir acquis différentes compétences scientifiques : 
• Esprit critique : la lecture de bibliographies, l’acquisition et l’utilisation de 
données différentes m’ont permis de prendre du recul et d'avoir un œil critique sur 
ces données.  
• Remise en cause : cette thèse m a appris à m’interroger sur mes résultats et mon 
travail. Afin de progresser, j’ai dû, à certains moments, analyser mes erreurs, les 
corriger ou refaire mon travail. 
• Rigueur : au cours de cette thèse, j’ai acquis une rigueur dans l’utilisation des 
diverses données ainsi que dans l’écriture scientifique. 
• Curiosité : j’ai également développé mon sens de la curiosité .En effet, mes 
résultats l'ont fréquemment aiguisé et m’ont permis de me poser de nouvelles 
questions et d'explorer de nouvelles pistes de recherche.  
10.3.3. COMPETENCES PROFESSIONNELLES 
Cette thèse m’a permis d’obtenir certaines compétences professionnelles : 
• Communication et vulgarisation scientifique : j’ai présenté mon travail dans 
différents congrès nationaux et un congrès international. Cela m’a permis 
d’apprendre à communiquer oralement mon travail, de manière simple et 
pertinente, à un public scientifique ciblé. Par ailleurs, chaque doctorant doit 
présenter, une fois pendant sa thèse, un résultat vulgarisé sous forme d’oral ou de 
poster, lors de la journée des doctorants organisée par l'Ecole Doctorale. Un 
concours est ensuite organisé pour décerner le meilleur poster et le meilleur oral. 
J’ai choisi la première option et j’ai gagné le concours du meilleur poster en 2006.  
• Esprit de synthèse : j’ai appris à observer et analyser de nombreuses données 
différentes et distinguer ainsi les résultats les plus importants. J’ai également 
appris à comparer ces données entre elles pour déterminer les points communs et 
les différences majeures.  
• Méthodique : l’utilisation d’un code numérique implique d’être très méthodique 
dans son approche des résultats. En effet, il faut faire varier chaque paramètre du 
code selon une méthode précise afin de pouvoir comparer les conséquences de ces 
variations entre elles. 
• Mener un projet avec un groupe : ayant trois directeurs de thèse, j’ai appris à 
travailler en groupe et à mener un projet. J’ai aussi appris à me donner des 
objectifs, déclencher des réunions et les organiser afin de présenter mes résultats, 
mes questions et mes propositions pour la suite du projet. 
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10.3.4. ÉVOLUTION PERSONNELLE 
Sur un plan personnel, cette thèse m’a permis de mieux me connaître et d’évoluer dans 
ma vie personnelle et professionnelle.  
Mon parcours scolaire et universitaire a été dicté par ma passion pour les sciences 
naturelles. Cette détermination a été utile au cours de cette thèse car celle-ci est un exercice 
difficile, exigeant, accaparant, rythmé et qui nécessite de se remettre régulièrement en cause 
afin de progresser. Face aux doutes et à cette remise en cause continuelle de son travail ou de 
ses compétences, le mental est soumis à rude épreuve. Ma détermination et mon esprit 
combattif m’ont permis de faire face au défi que représente une thèse. Pour ne pas me laisser 
envahir par ce projet et le subir, j’ai également appris à prendre du recul, à relativiser et 
positiver.  
Cette thèse a également permis de confirmer ma nature généraliste. Pendant celle-ci, 
l'une des difficultés que j’ai éprouvées est la spécialité qu’impose ce projet. En effet, une 
thèse est un exercice pointu, spécialisé et accaparant. Or, ma curiosité me pousse à 
m’intéresser et comprendre différents domaines scientifiques. Le fait de côtoyer, pendant ces 
trois années, des amis préparant le concours Capes Agreg en sciences naturelles, le concours 
IUFM ou des amis doctorants en archéologie ou en chimie m’a permis de m’ouvrir à d’autres 
sciences et de sortir de ma spécialité.  
Au cours de mes expériences professionnelles (thèse et travail saisonnier), je me suis 
découvert un caractère indépendant et libre. Lorsqu’un supérieur m’impose des directives 
précises et contraignantes, je n’arrive pas toujours à m’exprimer et à répondre à ses attentes. 
Mais la situation change lorsqu’on me laisse un certain degré de liberté, d’indépendance et de 
responsabilité. Ces expériences m’ont donc montré que je me sens à l’aise lorsque je peux 
proposer des idées, innover et faire des choix. J’ai appris à justifier et défendre mes choix et 
mes propositions.  
Pendant ces deux expériences, j’ai également pris conscience des côtés positifs et 
négatifs de mon perfectionnisme. Si ce perfectionnisme me permet de produire un travail 
d'une certaine qualité, il nécessite aussi beaucoup de temps. 
Au cours de ce cursus universitaire et dans ma vie privée, j’ai appris et aimé me 
former seul. Cette formation autodidacte nécessite de mettre en œuvre les moyens pour arriver 
à cet objectif : acheter ou louer des livres spécialisés, contacter des personnes, chercher 
l’information sur le web.  
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10.4. IMPACT DU TRAVAIL ET PERSPECTIVES 
PERSONNELLES 
10.4.1. RESULTATS ET IMPACTS DE MA THESE 
Cette thèse a permis le développement d’une méthodologie basée sur le code 
numérique Flex3D. Ce code a été adapté au cas des marges passives. J’ai développé un code 
complémentaire, Flex3Dstrati, décrivant la géométrie du bassin sédimentaire produit par 
Flex3D. Flex3D est donc devenu un outil prédictif en 3D, sur l’évolution thermique ainsi que 
sur l’évolution des reliefs et la répartition des systèmes sédimentaires. Grâce à son module 
Flex3Dstrati, Flex3D est également devenu un outil prédictif sur la géométrie des bassins 
sédimentaires en 3D. Ce code peut désormais être utilisé dans le laboratoire par différentes 
personnes souhaitant étudier la déformation d’une marge et la géométrie des bassins 
sédimentaires en 3D. 
Cette thèse montre qu’une déformation simple d’une marge passive (absence de 
dynamique dans le manteau, de climat,…) est caractérisée par la formation d’un relief au 
début de l’ouverture de l’océan. Ce relief est érodé pendant les 10 à 20 premiers millions 
d’années. Ensuite, aucun relief ne se forme au cours de l’histoire de la marge. D’un point de 
vue sédimentaire, l’érosion du relief est enregistrée, dans le bassin, sous la forme d’un gros 
volume de sédiments sur ces 10 à 20 premiers millions d’années. Ce volume décroît ensuite 
très vite au cours du temps. Les reliefs formés longtemps après l’ouverture de l’océan 
(plusieurs dizaines de millions d’années) sont donc créés par des mécanismes extérieurs à la 
marge passive (climat, dynamique mantelique,…). 
10.4.2. SECTEURS D’EMPLOI POSSIBLES 
J’ai deux passions dans la vie : le dessin et plus largement l’image et les sciences 
naturelles. Une solution pour rassembler mes deux passions est la communication et la 
vulgarisation scientifique. Deux parcours sont donc envisageables : 
• Journalisme scientifique : pour atteindre cet objectif, il serait nécessaire de 
poursuivre un an de formation dans une école de journalisme soit à Paris, soit à 
Lille (ESJ : Ecole  Supérieure de Journalisme de Lille). 
• Communication des institutions : différentes institutions utilisent des agences de 
communication pour diffuser des messages à destination du grand public 
(Corporatefiction : communication basée sur la BD, Cidil : Centre 
Interprofessionnel de Documentation et d’Information Laitière qui organise des 
campagnes de communication pour développer la consommation du lait et des 
produits laitiers). 
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